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П Р Е Д И С Л О В И Е

В практику океанологических исследований широко вошел 
метод математического моделирования. Однако большинство ра
бот с его использованием направлено на воспроизведение раз
личных океанических процессов. Реже он применяется для ими
тации гидрологических процессов морей и получения смодели
рованной картины пространственно-временного распределения 
различных гидрологических характеристик. Это объясняется 
трудностью математического описания потоков массы, тепла и 
соли через проливы, необходимостью детального учета влияния 
рельефа дна и очертаний берегов. В морях более неоднородна, 
чем в океане, пространственная структура гидрологических по
лей, вызванная влиянием речного стока и адвекцией через про
ливы, что налагает дополнительные требования на модели. 
Большую роль в гидрологическом режиме морей играет ледя
ной покров, это заметно не только в период существования льда, 
но и после его исчезновения в результате таяния.

Любая детерминированная математическая модель может 
верно воспроизводить поля гидрологических характеристик мо
ря только в том случае, если в математических уравнениях уч
тены соответствующие гидрологические процессы. Поэтому оп
ределенное внимание в сборнике уделено различным сторонам 
режима некоторых морей. Эти два направления в исследовании 
морей составляют основное содержание сборника. В первом из 
них изложены формулировки математических моделей и резуль
таты их практического применения, а во втором — представле
на характеристика гидрологических процессов по данным наб
людений.

Сборник открывается статьей, в которой освещена взаимо
связь гидрологических процессов с ростом и таянием льда, с 
влиянием ледяного покрова на течения. Приведены уравнения, 
которые описывают эти процессы. Пока некоторые из них в мо
делях либо вообще не принимаются во внимание, либо учиты
вают весьма приближенно.

В нескольких статьях изложены математические модели 
взаимодействия морской и речной воды. В частности, дана фор
мулировка двухмерной модели с осреднением по ширине эстуа
рия, двухслойной с выделением слоев морской и раепресненной
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воды и трехмерная модель. Определены границы их применения 
и показаны результаты их использования при моделировании 
распространения и трансформации вод на взморье и в эстуарии. 
Продемонстрирована возможность использования моделирова
ния для оценки последствий антропогенных изменений стока 
реки.

В последующих двух статьях освещено моделирование тече
ний в проливах. В статье Е. С. Ерофеевой с соавторами мето
дом электроаналогового моделирования интегральной циркуля
ции в юго-западной части Балтийского моря и в проливах рас
считаны поля скоростей течений и водообмен через проливы 
при штиле и некоторых полях ветра, а в статье Ю. П. Доро
нина предложен метод расчета разнонаправленных течений в 
проливах по полям плотности воды, ветра и величине пресного 
баланса. В нем по интегральной функции тока определяется 
уровенная поверхность в проливе, а затем — поле скоростей те
чения. Представлены результаты расчетов этого поля в горле 
Белого моря и в осредненных по ширине Датских проливах.

При численных методах расчетов полей гидрологических ха
рактеристик обычно приходится исходную информацию интер
полировать в узлы сеточной области. Возникает проблема оцен-. 
ки точности интерполяции. В статье М. Ю. Анциферова и 
В. И. Сычева изложен подход использования статистических ха
рактеристик исходной информации для оценки точности ее ап
проксимации в узлах регулярной сетки. Приведены примеры 
применения этого метода при определении точности аппрокси
мации температуры и солености разными способами.

Многие из результатов исследований воплощены в комплекс
ной математической имитационной модели Южно-Китайского 
моря, состоящей из уравнений движения в экмановском при
ближении, уравнений гидростатики, неразрывности, теплопро
водности и диффузии соли. В качестве граничных условий ис
пользовалась известная метеорологическая информация, речной 
сток и свободное протекание воды в проливах. Приведены ре
зультаты численного моделирования на годовой период полей 
интегральной циркуляции вод морей, температуры и солености 
воды, показан характер изменения толщины верхнего квазиод
нородного слоя моря.

В группе статей, базирующихся на данных натурных наблю
дений, показано, что проникающий через пролив Лусон в Юж- 
но-Китайском море слой воды повышенной солености имеет пре
рывистую структуру. Пока в моделях это не учитывается. 
К. Т. Богданов и Л. ф. Муратов выдвинули гипотезу о влиянии 
на нее возмущений течений. Предложено чисенное решение за
дачи возмущений стационарного адвективного течения при на
личии горизонтального градиента солености,
4



В ряде статей охарактеризована структура фронтальной зО* 
ны на фоне общей термохалинной структуры. Это важное на
правление исследований, так как пока еще гидрологические 
фронты при моделировании воспроизводятся не часто.

В нескольких статьях сборника дано описание аппаратуры, 
методологии измерений некоторых гидрологических характери
стик и результатов этих измерений. Эта проблематика всегда 
важна, так как от репрезентативности и точности измерений за
висят наши знания об объекте исследований. Все чаще и чаще 
проводятся измерения электромагнитного поля океана, которые 
несут новые представления о нем. В частности, показано, что 
проходящий над морем циклон индуцирует вариации электро
магнитного поля. Они возникают еще до прихода циклона и 
могут иметь какое-то прогностическое значение.

Посредством лабораторного эксперимента показано, что 
утечка электромагнитной энергии от промышленных сооруже
ний может создавать специфическое электромагнитное загряз
нение водоема. Такое моделирование пока еще мало распрост
ранено, но усилившееся использование электрической энергии 
в сооружениях прибрежной зоны должно привлечь к нему вни
мание.

Опубликованные результаты исследований найдут примене
ние при дальнейшем совершенствовании методов математиче
ского моделирования гидрологических процессов и их использо
вании в изучении гидрологии морей.
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О С О Б Е Н Н О С Т И  М А Т Е М А Т И Ч Е С К О Й  М О Д Е Л И  

Г И Д Р О Л О Г И И  З А М Е Р З А Ю Щ Е Г О  М О Р Я

Море с формирующимся в холодный период года ледяным 
покровом характеризуется рядом особенностей гидрологическо
го режима, которые нужно учитывать при его моделировании 
на годовой период времени. При росте толщины льда всегда 
происходит выделение в воду соли, что приводит к развитию со- 
леностной свободной конвекции. Температура в этом слое по 
вертикали выравнивается. Несомненно, что такая специфика 
вертикального распределения температуры и солености влияет 
на характер подледного течения, хотя бы за счет особенности 
вертикального турбулентного перемешивания.

Таяние льда летом приводит к образованию сравнительно 
тонкого распресненного слоя воды, под которым создается рез
ко выраженный галоклин. Глубина его положения в значитель
ной степени зависит от ветрового перемешивания, вызывающе
го вынужденную конвекцию. Галоклин препятствует распрост
ранению тепла в нижележащие слои моря, поэтому верхний 
слой моря оказывается тем более прогретым при прочих рав
ных условиях, чем меньше его толщина.

Таким образом, ледяной покров оказывает влияние на не
которые гидрологические процессы в море не только в период 
своего существования, но ц после таяния. В свою очередь, фор
мирование и характер ледяного покрова зависят от ряда гидро
логических процессов, в том числе от их особенностей, обуслов
ленных льдом. Например, известно, что замерзание моря начи
нается тем раньше, чем тольше верхний квазиоднородный слой. 
Поток тепла к нижней поверхности льда зависит, в частности, 
от скорости его роста. Эти примеры показывают, что ледяной 
покров и многие гидрологические процессы взаимосвязаны меж
ду собой. Между тем в большинстве моделей ледяной покров 
и гидрологические процессы либо вообще рассматриваются раз
дельно [4] либо учитываются только некоторые стороны этой 
взаимосвязи [2]. Поэтому возникает проблема более полно из
ложить физическую сторону взаимосвязи ледяного покрова и 
гидрологических процессов в море и возможность учета ее в 
математической модели,

Ю. П. ДОРОНИН (РГГМИ)
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Известно, что в период Охлаждения моря перед ёго замер
занием развивается свободная конвекция, обусловленная охлаж
дением и уплотнением поверхностного слоя воды. Даже в мо
рях с солоноватыми водами ( .S < 2 4 ,7 ° /o 0) такого рода койвекция 
развивается почти до начала замерзания.

Впервые разработал метод расчета основных характеристик 
осенней конвекции Н. Н. Зубов. Этот метод получил широкое 
применение в практике океанологических исследований. Основ
ным его недостатком является некоторая идеализация процесса 
конвекции и то, что она непосредственно не связана с атмосфер
ным воздействием на море. Дальнейшее развитие теории кон
вективного перемешивания позволило учесть не только взаи
модействие моря с атмосферой, но и адвекцию тепла и соли [1].

После образования льда, когда он еще тонкий и вертикаль
ный профиль температуры в нем можно описать линейной функ
цией от вертикальной координаты, изменение толщины льда h' 
описывается уравнением теплового баланса

dh'
А ^  = - (Я  + Фа + ̂  + Ф)« (1)

где R — радиационный баланс; Фа — турбулентный теплообмен 
между ледяным покровом и атмосферой LE — затраты тепла на 
испарение и Ф — теплообмен между льдом и водой (потоки 
тепла в данной записи положительные, если они направлены 
ко льду); ЬА и рЛ — теплота кристаллизации воды и плотность 
льда.

Если в качестве исходных параметров используются не со
ставляющие теплового баланса, а температура поверхности льда 
(Фо), то при том же условии неизменности вертикального гра
диента температуры по толщине льда уравнение для изменения 
толщины льда имеет, как известно, вид

<̂ /2 2Х а\ 2ФА'
- ( в  — -&0) — -т— — - ,  ( 2 )

^  -̂ аРл -̂ аРа
где X — теплопроводность льда; 0 — температура нижней по
верхности льда.

В оба уравнения входит поток тепла от воды. Его роль весь
ма существенна. Если он оказывается равным потоку тепла 
через лед, то роста толщины последнего не происходит.

Поток тепла Ф в морской воде зависит от скорости роста 
толщины льда, так как при этом происходит осолонение под
ледного слоя воды, повышающее ее плотность и способствую
щее развитию свободной конвекции подо льдом. При заглубле
нии слоя конвекции h в него вовлекается подстилающая вода
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обычно более высокой температуры. Кроме того, при повыШё1 
нии солености подледного слоя воды понижается температура 
ее замерзания. Даже при отсутствии горизонтальной адвекции 
тепла в воде возникает вертикальный поток тепла, обусловлен
ный изменением температуры замерзания и вовлечением в кон
векцию нового слоя воды

Иногда в этом выражении учитывается еще слагаемое, ха
рактеризующее турбулентный поток тепла к слою конвектив
ного перемешивания. Однако из-за трудности оценки коэффи
циента турбулентной теплопроводности он определяется очень 
грубо и при. заглублении конвекции этот поток тепла в боль
шинстве случаев не учитывается.

В выражении (3) появляются две новых характеристики:
0 и /г. Для их определения надо знать соленость подледного 
слоя воды. Она зависит от массы солей, которая поступает в 
воду при образовании морского льда и от вовлечения в конвек
цию новых порций воды

После определения солености подледной воды температура 
замерзания легко вычисляется по формуле Крюммеля

Изменение толщины слоя конвективного перемешивания в 
простейшем случае определяется из условия равенства плотно
стей воды перемешанного слоя и нижележащего, в котором из
вестны вертикальные градиенты температуры чг и солености 
~[s. Если использовать линейную зависимость плотности воды 
от температуры и солености

(3)

dt
Sa Рд — SAP dhf_ ,S _dh  

ph dt h dt
(4)

0 = -  (3-10-3 + 0,0527S+ 4- 10“5S2 + 4- 10-7S3). (5)

p =  p o ( l - a T  +  p S ) ,  

то уравнение для определения h имеет вид
(6)

(7)

или

( 8 )
P(PTs — aTr)

а



В этом уравнении,, как и в уравнениях (3) и (4), не принят 
во'внимание турбулентный поток тепла и соли к нижней гра
нице слоя конвективного перемешивания. Если существует го
ризонтальная адвекция тепла и соли в слое конвекции, то в 
уравнениях (3), (4) и (8) она .учитывается дополнительными 
слагаемыми.

Различие в плотностной стратификации замерзающих океа
нов и морей и обусловленных этим потоков тепла в период 
роста льда является одной из причин пространственной неодно
родности его толщины. На тех акваториях океана, где конвек
тивное перемешивание распространяется до больших глубин, 
лед вообще может не образовываться. Характерным примером 
может служить большая часть Гренландского моря, акватории 
материкового склона Охотского и Берингова морей, где конвек
ция проникает до глубины в несколько сотен метров и создает 
большой поток тепла, препятствующий охлаждению моря до 
температуры замерзания. Следовательно, лед, формируя кон
векцию, создает поток тепла к его нижней поверхности, кото
рый ослабляет скорость его роста. В этом состоит одна из осо
бенностей взаимосвязи льда и теплообмена с нижележащими 
слоями воды.

После образования 1 льда отток тепла зимой в атмосферу 
компенсируется не понижением температуры верхнего слоя мо
ря, а выделением тепла кристаллизации при росте толщины 
льда. Это видно из уравнения (1), не учитывающего теплозапас 
льда, поскольку он обычно намного меньше других составляю
щих теплового баланса. В' это уравнение входит поток тепла 
от воды ко льду, но, как видно из уравнения (3) и формулы (5), 
он зависит от изменения солености подледного слоя воды и во
влечения в конвекцию новых, более глубоких слоев воды. Сама 
же температура подледной воды меняется очень слабо.

Температура подледного слоя воды начинает слабо расти 
при таянии льда, так как поступающее ко льду тепло в основ
ном расходуется на его таяние. Изменение при.этом толщины 
льда обычно описывается уравнением (1) без последнего сла- 
лагаемого, так как свободная конвекция прекращается и связь 
между температурой и соленостью в виде формулы (5) отсутст
вует. Некоторое повышение температуры подледной воды про
исходит в результате проникновения коротковолновой радиации 
через лед, стока талой воды и турбулентного теплообмена с ни
жележащими слоями моря. Сток талой воды и турбулентная 
диффузия вы зы ваю т и изменение солености подледной воды.
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Потоки тепла Ф0 и соли ср0 за счет стока талой воды темпера
турой Ф могут быть описаны формулами

Фо =  СрЛ(Г о -Ф ')| | -/ ! (9 )  

cpQ=(Sop-SAPA) ^ .  (Ю)

Здесь То, S0, р — температура, соленость и плотность подледной 
воды.

dh'Поскольку при таянии льда-^-СО, то Фо>0, а фо<0, т. е.
происходит приток тепла и распреснение подледной воды. Если 
при образовании льда конвективное перемешивание вентилирует 
верхние слои морей на глубину от нескольких десятков до со
тен метров, то при таянии льда талая вода препятствует пере
мешиванию и распространению тепла в глубь моря. Действи
тельно, поскольку соленость тающего льда не превышает не
скольких промилле, то растаявший лед образует слой воды
h =  —  h\ величиной от двух-трех десятков сантиметров в Бал
тийском море до двух метров в -арктических морях. За счет 
динамического перемешивания, вызванного разностью скоростей 
дрейфа льда и течения воды, еще подо льдом формируется слой 
вынужденной конвекции. Его вполне можно описать распрост
раненным уравнением [3]

dh 1
dt а (Г0 — Г) —13 (S0 — S)

2 (G —  D) аФ0 , То
_ 1 _ --------

gh с р

(11)
где G, D — генерация и диссипация энергии турбулентности. 

н и ■
1 Г Tdz, S= Г Sdz,Я -A J ' H - h J

h h
Я —глубина нижней границы пикноклина, на которой темпера
тура и соленость воды полагаются неизменными.

Изменение температуры и солености воды в этом слое опи
сываются уравнениями

дТ0 Фо-Фл +  фй
dt cph ( 1 2 )
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д${о То —  9h +  9a 
ph

(13)
dt

где индексы h и а обозначают потоки тепла и соли на нижней 
границе слоя h и горизонтальную адвекцию в нем этих харак
теристик.

Поскольку из-за стока талой воды ф о < 0 ,  потоки Фо и <р0 
действуют в одном направлении: препятствуют заглублению 
слоя вынужденной конвекции тем сильнее, чем больше их вели
чины. При этом, как следует из уравнений (12) и (13), изме-. 
нения температуры и солености в подледном слое оказываются, 
тем значительнее, чем больше Фо и ср0 и меньше h. То есть при
ток тепла и распреснение подледного слоя воды влияют на из
менение его температуры и солености не только непосредствен
но, но и через пониженное значение толщины слоя вынужден
ной конвекции.

Характер формирования верхнего квазиоднородного слоя мо
ря после схода льда изменяется лишь в том отношении, что 
из-за испарения меняется знак фо и приток соли способствует 
осолонению и заглублению слоя вынужденной конвекции.

Ледяной покров влияет не только на термохалинные, но и 
на многие динамические процессы в море. В связи с тем, что 
чаще моделируются крупномасштабные процессы, то представ
ляется необходимым оценить влияние ледяного покрова и свя
занных с ним термохалинных полей на течения.

Под припаем отсутствует дрейфовое течение, но из-за вер
тикальных перемещений льда' при денивеляции уровня £ гра
диентное течение может развиваться, хотя его профиль отли
чается от условий чистой воды. В простейшем стационарном 
случае при постоянном коэффициенте вертикальной турбулент
ности k он описывается выражением

Здесь, для сокращения записи, использована комплексная ско-

Н —  глубина.
Если при отсутствии льда скорость поверхностного градиент

ного течения не нулевая, то из-за условия прилипания воды к 
нижней поверхности неподвижного льда течение на ней отсут
ствует. С глубиной скорость течения растет, а ко дну снова 
уменьшается,

/
 ̂_  sha(H — z)"[/2t + shaz'|/2t

sha#y2t (14)
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В том случае, когда лед дрейфует, то при установившемся 
состоянии и условии прилипания, означающем равенство ско
ростей движения льда и воды у его нижней поверхности, урав
нение баланса количества движения льда в комплексном виде 
записывается в виде

■г г  1 dCifmCo — pk =F, (15)
г - 0

где т  — масса льда единичной площади; F — напряжение тре
ния ветра.

При рассмотрении дрейфово-градиентного течения подо льдом 
уравнение (15) используется в качестве граничного условия. 
В этом случае решение имеет вид

F sha(H —  z)"|/2i .
akp^2i (chaHy2i + q>shaH']/2i)

f i
imf

phaz~]/2i + q> shaz]/2i+sha (H — z) ]/2i 
chaH^2i + ф shaH~]/2i

(16)

гдеф" akp^2l '
Из этой формулы видно, что дрейфовая и градиентная со

ставляющие течения подо льдом зависят от массы льда, при
ходящейся на единицу площади, т. е. от толщины льда. Если 
льда нет, то ф = 0 и формула (16) приобретает известный вид 
дрейфово-градиентного течения в море конечной глубины. С ро
стом толщины льда увеличивается ф и уменьшается дрейфовая 
составляющая течения, так как часть потока количества движе-, 
ния ветра передается льду. Градиентная составляющая течения 
также оказывается зависимой от толщины льда.

Гораздо труднее оценить влияние льда на течение, когда он 
не сплошной. В этом случае поток количества движения от вет
ра к льдинам и к открытой воде различный. Дополнительное 
влияние сопротивления формы приводит к тому, что с увеличе
нием площади льдин растет ветровой коэффициент [4]. Он ока
зывается больше, чем для поверхностного течения при открытой 
воде. Это обусловлено тем, что коэффициент трения поверхности 
льда больше, чем поверхности воды. Пока принимается, что на
пряжение трения ветра на единицу площади поверхности моря 
зависит от сплоченности льда N и выражается формулой [4]

x = Nrl+ ( l - N ) z w, (17)
где х; и —напряжение трения ветра на лед и воду соответ
ственно.
12



Ё холодный период года из-за осолоиекия подледного слоя 
воды при росте толщины льда ее плотность увеличиваетЬя и 
создается горизонтальный градиент плотности. Его вклад в фор
мирование горизонтальной скорости течения можно оценить по 
слагаемому уравнения движения

Из этой формулы следует, что повышение солености воды подо 
льдом только на 1%0 созадет в прикромочной зоне шириной 
порядка 10 км течение даже на глубине 1 м примерно в 0,5 см/с. 
Поскольку слой конвекции, в котором отмечается повышенная 
соленость, распространяется до глубины в несколько десятков 
метров, то и скорость плотностного течения может увеличивать
ся до 5—10 см/с. Несомненно, что при перемещении воды за 
счет такого перепада плотностей может происходить изменение 
уровня моря и характер течений окажется отличным от чисто 
плотностного.

После стаивания льда формируется довольно тонкий слой 
сильно распресненной воды. Например, в прибрежных районах 
арктических морей соленость верхнего слоя толщиной порядка 
5 м уменьшается на величину до 10°/оо. В результате возникает 
большой градиент давления, направленный от льдов в сторону 
открытой воды: Согласно формулы (18) плотностное течение 
оказывается довольно заметным даже на глубине 1 м. По на
правлению оно в общем обратно тому, которое формируется при 
образовании льда.

Из-за различий в плотностной стратификации верхнего слоя 
меняется вертикальный профиль течения как при наличии льда, 
так и летом при его отсутствии. В первом случае конвекция 
приводит к повышенным значениям интенсивности турбулентного 
перемешивания. В результате толщина экмановского слоя тре
ния оказывается повышенной и модуль скорости течения до
вольно медленно уменьшается с глубиной. Летом, из-за тонкого 
слоя распресненной воды и резко выраженного под ним гало- 
клина с пониженным коэффициентом турбулентности, толщина 
экмановского слоя трения практически совпадает с началом га- 
локлина. Поэтому дрейфовое течение оказывается сосредото
ченным в пределах распресненного слоя воды. В определенной 
степени можно считать, что верхний распресненный слой воды 
переносится по более плотной воде. Приближенная оценка ско
ростей потока в обоих слоях воды легко получается из формул 
чисто дрейфового течения, в котором коэффициент вертикаль
ной турбулентности меняется скачком на нижней границе рас-

Z
(18)

о
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пресненного слоя. Если он меняется на два Порядка, например, 
со 100 см2/с до 1 см2/с, то к нижней границе верхнего слоя тол
щиной в 5 м, что обычно имеет место в арктических морях 
после стаивания льда, модуль скорости течения уменьшается в 
5:—6 раз, а глубже на таком ,же расстоянии он уменьшается 
почти на 2 порядка величины.

Следующей особенностью замерзающего моря является воз
можность образования плотной соленой воды, которая может 
стекать в пониженные области дна. Уплотнение воды в резуль
тате осолонения при росте толщины льда и ее опускание имеет 
место практически во всех замерзающих морях. Классическим 
примером представляется образование придонной антарктиче
ской воды. Плотностная характеристика такой воды может быть 
вычислена по выражениям (4) и (5), но при расчете вертикаль
ной скорости нельзя пользоваться лишь уравнением неразрыв
ности, поскольку оно характеризует только вергентную состав
ляющую скорости. Дополнительно следует использовать урав
нение для вертикальной составляющей скорости

dw г i \ , д I  udw \ /1т
- * = *  <*•»■*> + - * ( *  а г ] '  <19>

/
где g ' =  —  g  —  плавучесть.

Ро

Для более простого определения зависимости w от поля плот
ности можно использовать стационарное уравнение диффузии 
плотности воды, из которого следует

<2 »>

Изложенное свидетельствует о том, что при моделировании 
гидрологических процессов в замерзающем море следует к ос
новным уравнениям движения, диффузии соли и тепла, нераз
рывности и гидростатики добавлять те из перечисленных вы
ражений, которые характеризуют процессы, подлежащие учету 
в соответствии с поставленной задачей.
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Ю . П . Д О Р О Н И Н , С. В. Л У К Ь Я Н О В , В. А. Ц А Р Ё В  (Р Г Г М И )

МАТЕМАТИЧЕСКИЕ МОДЕЛИ ГИДРОЛОГИИ ЭСТУАРИЯ
И ВЗМОРЬЯ

Использование водных ресурсов всегда предваряется оцен
ками возможных последствий в гидрологическом режиме реки, 
моря или вообще географического региона.?Известно, что от 
стока реки зависит величина и положение линзы распресненных 
вод в море, влияющей на его термохалинную структуру, пере
мешивание, циркуляцию, а в замерзающих морях и на ледовые 
процессы. В свою очередь, плотность морских вод и речной сток 
влияют на заток первых в устьевые области многих рек. Отча
сти от речного стока зависит характер проникающих в реку 
колебаний уровня моря. Следовательно, выделяется такой гео
графический объект, как устьевое взморье, гидрологический ре
жим которого обусловлен совместным действием реки и моря. 
Его знание необходимо для решения многих задач, связанных с 
экологией, судоходством, гидротехническим строительством, ис
пользованием биологических ресурсов и т. д. Поэтому этот ре
гион привлекает внимание исследователей. Тем не менее данных 
непосредственных наблюдений в преобладающем числе случаев 
мало для того, чтобы составить статистически обоснованную 
картину гидрологии взморья, свзанную с речным стоком. Наи
более просто удается проводить исследования в этом направле
нии при использовании математического моделирования. По
этому к настоящему времени составлено много моделей различ
ной полноты, воспроизводящих разные стороны гидрологических 
процессов. К наиболее простым из них следует отнести такие, 
в которых моделируются осредненные по ширине устьевой ча
сти реки или эстуария b продольная скорости течения и, откло
нение уровня £ от невозмущенной поверхности моря (z=0) и 
соленость воды 5.. Область моделирования, при этом не распро
страняется в море, так как невозможно провести осреднение 
гидрологических характеристик по горизонтали на взморье. 
Обычно она ограничена морским створом.

Уравнения движения, неразрывности и диффузии соли при 
отмеченном упрощении имеют вид

о
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(3)

где k, ks — кинематические коэффициенты вертикальной тур
булентной вязкости и диффузии соли соответственно; Я — глу
бина.

В такого рода моделях считается, что плотность, воды р за
висит только от солености

Обычно уравнение (2) используется без нелинейного члена, 
так как при решении возникает трудность в задании гранич- 

_ ного условия для скорости затекающей в эстуарий морской во
ды на морском створе. Приближенно она может быть оценена 
по горизонтальному градиенту давления. Иногда ее стараются 
исключить с помощью уравнения неразрывности через верти
кальную составляющую скорости [1].

Очень серьезные проблемы возникают с определением коэф
фициентов турбулентности k и ks. В некоторых моделях для 
их вычисления используются уравнения генерации и диссипа
ции энергии турбулентности [1]. Применяется также метод не
посредственного определения напряжений Рейнольдса и турбу
лентного потока соли [2]. Однако такой подход существенно ус
ложняет модель, а результаты моделирования не приводят к 
заметному изменению турбулентного потока субстанции в зоне 
галоклина, который должен иметь место. Чаще для определения 
коэффициентов турбулентности используется усеченное уравне
ние баланса энергии турбулентности

Масштаб турбулентности / находится с помощью модифициро
ванной формулы Кармана

Поскольку плотность воды зависит не только от солености 
воды, но и от температуры Т, то в более поздних моделях ее 
начали учитывать. Особенно Она стала играть важную роль в 
том случае, когда моделируется ход гидрологических процессов 
в течение года. При этом изменение температуры воды описы
вается уравнением диффузии, аналогичным (3).

р — Ро (1 + 13S). (4)

(5)

(6)
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покров, изменение толщины которого / за счет тепловых фак
торов в простейшем случае описывается уравнениями

ai_
dt

_ ь  го I L
I  (1+а) т' Ро dz

при ф<0,
z - J

L'( ^ r (I +  hcpc/1) + <S> + kTcp0 д/dz
при Ф>0,

(7)

(8)
Z - 1

где z, Я, у — теплота плавления, теплопроводность и плотность 
льда соответственно; •& — температура снежно-ледяной поверх
ности; с  — удельная теплоемкость воды; k T-— коэффициент вер
тикальной температуропроводности; hc, рс, А,с — толщина, плот
ность и теплопроводность снега на льду; Ф — суммарный поток 
тепла между атмосферой и льдом; 0 — температура замерзания 
воды, равная 0°С у пресной воды и зависящая от солености у 
осолоненной,

В представленной модели считается, что лед формируется с 
момента понижения температуры поверхности эстуария до тем
пературы замерзания 0. Образовавшийся лед не движется и не 
учитывается взлом ледяного покрова во время половодья.

Краевые условия для перечисленной системы уравнений в 
основном стандартные. На границе вода — воздух используют
ся известные значения напряжения трения ветра и потока тепла, 
считается, что вертикальный поток соли отсутствует. На дне и 
на нижней поверхности льда (z— 1) напряжение трения харак
теризуется квадратичной зависимостью от скорости течения 
вблизи соответствующего горизонта, т. е.

k ~  = - c vttz\az\. (9)
Z

Из условия нулевой вертикальной скорости на поверхности эс
туария следует уравнение

dt = — и 0 l
. дх

(10)

Начало области моделирования в верховьях эстуария целе
сообразно выбрать за пределами максимального затока Мор
ской воды, чтобы в граничном условии не фигурировала соле
ность воды. В этом случае достаточно знать температуру воды 
T — fo(to, г) и расход воды

и
q(t) = J budz. (П)
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На морской границе необходимо зйать уровень коря тбкйё- 
ратуру и соленость воды, затекающей в Устье. |-

Такого рода модель имеет в основном'~$̂ №*ктер исследова
тельской, так как заток морской воды зависит от граничного 
условия на морском створе. В то же время температура и соле
ность воды на нем в значительной степени определяется интен
сивностью и характеристиками воды, выносимой из эстуария. 
Поэтому граничное условие на морском створе зависит от про
цессов внутри области моделирования. Тем не менее некоторые 
исследования удобно проводить с помощью такой упрощенной 
модели. В частности, проведенные модельные эксперименты по
казали, что в бесприливном эстуарии термоклин и галоклин 
совпадают (рис. 1). По сути, галоклин определяет положение

10 Н,103м2/с 10 НЛО
-.з —]— 10 U

я Г г

Рис. 1. В ертикальны е профили ск орости  течения, тем п ературы , 
солености и коэф ф ициента турбулентности на середине длины галоклина

зимой (а )  и летом (б )

термоклина, так как в нем уменьшается турбулентное переме
шивание и ослабевает вертикальный поток тепла. Поэтому ле
том прогрев воды концентрируется выше галоклина. Зимой тем
пература воды близка к температуре замерзания и изотермы 
соответствуют ходу изогалин.,

Посредством моделирования определено, что интенсивность 
турбулентного перемешивания существенно меняется по глу
бине. В пределах галоклина из-за роста градиента плотности,



величина k уменьшается, а глубже происходит рост к. 
Летом он достигает максимума в зоне стока, где существенно 
ветровое перемешивание, относительно большие вертикальные 
градиенты скорости течения и мала плотностная устойчивость. 
Зимой из-за появления льда и подъема галоклина рост k выше 
галоклина оказывается небольшим.

Если нет сильного приливного перемешивания, то заток мор
ской воды создает в эстуарии высокую плотностную устойчи
вость стратификации. Это вызывает уменьшение коэффициентов 
турбулентной температуропроводности и диффузии относитель
но кинематического коэффициента турбулентной вязкости. Со
отношение коэффициентов вязкости и температуропроводности, 
оцениваемое числом Прандтля Рг, в процессе модельных экспе
риментов менялось в диапазоне от 1,2 до 500. Оказалось, что 
при больших значениях числа Рг осолонение воды выше гало
клина ослабевает и галоклин немного опускается (рис. 2). Это 
обстоятельство необходимо учитывать при моделировании.

°!

Рис. 2 . Х ар ак тер  верти
кальны х профилей тем пе
ратуры  и солености в ап
реле при различны х числах  
П рандтля: 1  —  Рг =  1, 2;  2 —  

Рг =  30 ; 3 —  Рг =  500 ; 4 —  

данные наблюдений тем пе
ратуры  и солености воды

Модель может быть использована для имитации появления и 
роста ледяного покрова в тех случаях, когда течения не приво
дят к перераспределению льда, так как движение льда не учи
тывается, Но зависимость сроков появления льда от глубины



Г&ЛбМййа бйа Вбспрбйзвбдйт ДбвбЛьнб Чёткб: чем бй МёйьШё
заглублен, тем поверхностный слой эстуария выхолаживается 
быстрее и тем раньше образуется лед.

Г’̂ Некоторые гидрологические процессы полнее воспроизводят
ся с помощью двухслойных моделей. По сравнению с описанной 

I горизонтально осредненной моделью они обладают такими до
стоинствами, как возможность с ее помощью описывать гидро
логические процессы не только в эстуарии, но и на взморье. При 
этом нет необходимости задавать граничные условия на мор
ском створе. В двухслойной модели нет необходимости исполь
зовать вертикальный профиль коэффициента турбулентности, 
который определяется с очень малой точностью. В ряде случаев 
условие постоянства по вертикали гидрологических характери
стик в каждом из слоев представляется допустимым и поэтому 
такие модели используются как в исследовательских, так и в 
прикладных целях.

Уравнения двухслойной модели получаются в результате ин
тегрирования исходных уравнений движения, неразрывности и 
диффузии плотности от поверхности (20= — £) до границы раз
дела двух слоев (Zi =  h ) и от нее до дна (z2 =  H). В каждом из 
слоев плотность полагается неизменной по глубине. Если не 
принимать во внимание нелинейные члены, роль которых по ис
следованной выше модели небольшая, то уравнения движения 
можно представить в виде

ди> -/*, = _ J L ( Z -  - \L ^  л (г/ —гыМР<
Роdt

Л Я 
* |Р] дх дх +

+ (»V 1) (V dpi-1 
дх

д(г1-1 2/-г) 
дх +

/—I
‘■.V

Ро
+ КУ2и.г (12)

<4 | _  ё Я (2 ;- г Ь1_ _  +  } и . _  _  _  ( г . _  V t )  j p ,  _  +  — _ _ -l) dpi
dt

+  (/ -1) P̂ i-i 
dy Pi-i)

dy

d (Zj_i Zb2)

Po
(13)

где uit Vj“  составляющие полного потока по осям х и у в верх
нем (г=1) и нижнем (t = 2) слоях соответственно; t lx, — на
пряжения трения на границах слоев в проекциях на оси коор
динат, обозначенных нижними индексами.
2Q



Напряжение трения на поверхности моря выражается через 
скорость ветра, на границе раздела слоев через их относитель
ные скорости [4], а на дне через лапласиан придонного давле
ния или пропорционально квадрату скорости течения. Выраже
ние для определения изменения уровенной поверхности нахо
дится из уравнения неразрывности после его интегрирования 
по глубине до дна

Выражение, определяющее толщину верхнего слоя, представ
ляет собой комбинацию уравнения неразрывности нижнего слоя 
вод взморья и уравнения, характеризующего изменение h за 
счет динамического перемешивания, эффектов вовлечения од
ного слоя в другой и плавучести [4]:

где В0 — поток плавучести; т  =  2, 6 = 0,8, а — 7-10-4 — эмпириче
ские константы.

После подстановки уравнений (12) и (13) в (14) и (15) по
лучаются выражения, определяющие уровень сводной поверх
ности и толщину верхнего перемешанного слоя в виде функции 
от градиентов плотности и напряжения трения на граничных 
поверхностях слоев.

. Для того чтобы продемонстрировать возможности модели, 
можно вместо температуры и солености сразу использовать 
уравнение диффузии плотности воды, которое для каждого из 
слоев может быть записано в простейшей форме

где К — коэффициент горизонтальной турбулентности; фь (рг-1 — 
вертикальные потоки плотности на поверхности слоев раздела. 
При этом фо определяется по метеорологической информации, 
ф1 = Др -WE, ф2 = 0. Поскольку в данной постановке модели от
сутствует температура воды, то нет и ледового блока. В прин
ципе он может быть учтен,, если проводить раздельно модели
рование температуры и солености воды. При выборе граничных

(14)

(15)
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условий для границы раздела слоев наиболее просто считать, 
что на жидких границах уклон пикноклина по нормали к гра
нице сохраняет свою форму

д 2h
<17>

Изменение плотности воды в каждом слое на жидкой границе 
области зависит только от ее адвекции

(18)
Достаточно трудную з'адачу представляет составление гра

ничных условий для вычисления уровня свободной поверхности. 
Если уклон уровня свободной поверхности в вершине эстуария 
известен по величине речного стока, то на остальной части гра
ницы он может быть рассчитан по методу, предложенному 
А. С. Саркисяном [5]:

ас
dl

+ JL(v 4 -v ) I (h + & d(p2-pi)± g Wm -Г -Г po dl

(H 2 -  hi) . dp2 h2 dp rO

2p0 dl 2Po ~dl \lH + g H p o ’ (1 9 )

где / — направление вдоль граничного контура (со знаком, со
ответствующим направлению координат оси ох или оу), v ln, 
v2n — полные потоки по нормали к контуру.

Начальные поля в изложенной модели задаются только для 
плотности воды и положения границы раздела слоев, ж

В качестве примера возможностей двухслойной"Модели на 
рис. 3 и 4 представлены результаты моделирования некоторых 
гирдологических характеристик в Обской губе и на прилегаю
щем взморье. Моделировалась ситуация, когда речной сток не 
очень значителен. В этом случае скорость передвижения мор
ской воды в устье, и дальность ее проникновения очень зависят 
от начального положения и плотностно'й скорости, которая пе
ременна как во времени, так и в пространстве.

На рис. 3 представлены результаты численного эксперимен
та, целью которого ставилось воспроизведение максимально воз
можной на Обь-Енисейском взморье скорости и дальности про
никновения плотностного фронта, для чего была принята 
р2 = const и WE = 0. Движение фронта оказалось неравномер
ным: за первые 2 суток он продвинулся на 30 км, за 2—4 су
ток на 150 км, за 4—6 суток на 10 км, за 8—10 суток — 0 км. 
Неравномерность движения фронта прежде всего обусловлена 
морфометрией русла,
22



Рис. 3. Положение фронтальной границы  раздела при м акси 
мальной ск орости  продвижения солен остного клина в О бск ую  
г у б у  за 10 суток  расчетн ого времени: 1 —  начальное положение 
ф ронта: 2, 3, 4, 5, 6 — положение фронта на 2 , 4 , 6 , 8 , 10 суток  

р асч етн ого времени соответствен но
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Рис. 4. Поле уровенной поверхности и [циркуляция вод 
верхн его сдоя при стационарном положении соленостногд

клина
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Ма рис. 4 пресдтавлены поле уровенной поверхности И век
торы средней скорости в верхнем слое Обской губы и прилегаю
щего взморья. В поле уровенной поверхности четко выделяется 
циклонический вихрь, обусловленный совместным эффектом го
ризонтальных градиентов плотности и давления (главным обра
зом за счет выклинивания нижнего слоя вблизи приустьевой 
ложбины в поле рельефа дна устьевого взморья). В процессе 
моделирования выяснилось непосредственное влияние этого при
устьевого циклона на скорость и дальность проникновения мор
ской воды в устье. Это обусловлено изменением плотностной 
скорости при деформации пикноклина за счет дивергенции по
токов в верхнем и в нижнем слоях. Наибольшей величины ско
рость смещения фронта достигла при формировании небольшого 
циклона над плотностным фронтом в устье Оби. Эти результаты 
согласуются с традиционными и физическими представлениями. 
Косвенно они подтверждаются также тем, что при последующих 
расчетах с учетом переменной плотности в верхнем и нижнем 
слоях и вовлечения массы между ними отрицательная аномалия 
в центре приустьевого циклона уменьшилась, а дальность про
никновения морских вод в устье Оби не превышала 30 км (от 
начального положения фронта).

Полученные результаты представляют интерес прежде всего 
с методической точки зрения. В частности, наличие вихревых 
образований за счет выклинивания плотностного фронта на 
устьевом взморье не допускает отдельного рассмотрения устья 
и прибрежной зоны в плоских многослойных моделях. Эти вих
ри в значительной степени перераспределяют вынос распреснен- 
ных вод в прибрежную зону и циркуляцию морских вод в ниж
нем слое. Аналогичные результаты с вихреобразованием в при
устьевой зоне ранее получены Csanady [6] после аналитического 
решения упрощенной системы уравнений (12) — (17).

Наиболее полной является трехмерная модель, которая из-за 
сложности используется в основном для исследовательских це
лей, но при некоторых упрощениях уже применяется для реше
ния ряда прикладных задач. В частности, при моделировании 
с помощью такой модели сезонных гидрологических процессов 
на взморье и в речном эстуарии уравнения движения, уравнение 
неразрывности, а также уравнения переноса тепла и соли мо
гут использоваться в следующем виде:

( * £ ) .  <*»
о
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МсЬ -поля Т и §, напряжеййе трёййя йётрй, йбтбкй 'гёпйй Й сбЛй, 
определяемые по метеорологической информации и поверхност
ным значениям температуры и солености воды стандартными 
методами [1]. На границе с сушей полагалось отсутствие тече̂  
ния, а также потоков тепла и соли. На жидких границах тем
пература и соленость морской воды считались известными. Вы
числение поля уклонов уровня проводилось через интегральную 
функцию тока Y. Для ее получения уравнения (20) и (21) ин
тегрировались по z от 0 до Н и интегральные скорости выража
лись через градиенты 4я, а донное трение описывалось с исполь
зованием соотношения Аккерблома [5].

На границе со льдом задавались условия для уравнений 
(20), (22) и (23). Принималось равенство скоростей дрейфа 
льда и поверхностного течения, температура воды отождествля
лась с температурой замерзания, поток соли вычислялся по фор
муле

dz
Расчет полей перечисленных характеристик на годовой период 
по изложенной модели для приведенной на рис. 5 области про-

z - 0

д /

dt (29)

Рис. 5. Рассчитанное поле солености воды на конец апреля 

водился численно с шагом 10 суток. Шаги между узлами сетки 
по горизонтали в губе составляли 5 км поперек ее и 25 км 
вдоль, в Енисейском заливе'—9x9 км, а в море 25X25 км. 
По вертикали шаг между горизонтами равнялся 2 м.



При решении уравнений диффузии тепла и соли применялось 
их расщепление по вертикальной и горизонтальной координа
там с последующим использованием метода прогонки для вы
числения вертикального слагаемого и метода итераций по не
явной схеме — для вычислений горизонтального слагаемого. Ре
шение остальных уравнений проводилось методом итераций. За 
начальный момент принималось начало апреля, когда поля Т 
и S наиболее однородны и можно ограничиться небольшим 
объемом информации.

В модели учитывалось формирование верхнего перемешан
ного слоя за счет осенне-зимней конвекции. При этом толщина 
верхнего перемешанного слоя определялась как глубина, начи
ная с которой плотность воды росла. В пределах же слоя кон
векции плотность воды, температура и соленость осреднялись 
по вертикали. Для периода весенне-летнего прогрева в целях 
сокращения времени расчетов толщина верхнего перемешанного 
слоя по средним данным принималась равной 4 м. Коэффициент 
вертикальной турбулентности был определен по модельным экс
периментам и в данном случае полагался постоянным во вре
мени и равным в пределах слоя 10 см2/с. Момент времени t, в 
который вычисляемые Т и © становились одинаковыми, прини
мался за дату образования льда.

- В статье нет возможности привести полную картину полу
ченных в результате моделирования полей гидрологических ха
рактеристик. Показаны лишь некоторые из них для конкретного 
года, чтобы продемонстрировать возможности данного метода 
исследования.

Представленное на рис. 5 рассчитанное по модели на годо
вой период поле солености воспроизводит основные особенности 
в распределении речной и морской воды, четко прослеживается 
двухслойность эстуариев и взморья. Показанное на рис.-5 рас
пределение солености воды в поверхностном слое на взморье 
характеризует распространение речных вод и их постепенное 
осолонение. Летом вследствие существенного увеличения реч
ного стока дальность распространения морских вод в Обской 
губе уменьшается до 50 км, а в Енисейском заливе она практи
чески полностью выносится. Изотахи рассчитанных скоростей 
течений соответствуют осредненным скоростям течений, наблю
дающихся в данном регионе. На взморье в поверхностном слое 
преобладают течения, направленные в сторону моря, а в при
донном слое — течения противоположного направления. По рас
четам для осредненных метеоусловий в низовьях губы лед появ
ляется в начале октября, несколько позднее в ее верховьях и на 
взморье. К концу весны его толщина в Обской губе достигла 
180 см и 17Q см на взморье (рис. 6). Интенсивное таяние льда
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наступает в июне. При этом за счет таяния, ветра и течений од
новременно уменьшается его сплоченность. В данной модели не 
учитывается взлом ледяного покрова за счет паводкового подъема 
уровня, но вследствие сравнительно малых скоростей течения 
вынос льда в море незначительный. В основном его разрушение 
происходит в результате местного таяния, что отражается мо
делью.

Рис. 6. Рассчитанны е значения толщины льда 
на конец апреля

Если метеорологические и гидрологические условия на мор
ских границах не меняются, то удается проследить изменения 
гидрологии взморья, вызванные меняющимся речным стоком. 
В частности, при вариациях среднегодового речного стока на 
20% в положительную и отрицательную сторону максимальная 
длина галоклина по изогалине 1 % становилась на 25 км мень
ше или больше соответственно. В принципе такая модель поз
воляет оценить длительные последствия изменений речного сто
ка. Для этого необходимо расширить морскую область модели 
и вести моделирование на период в десять и более лет.

Таким образом, сопоставление результатов моделирования 
по трем моделям позволяет оценить их возможности. Видно, что 
упрощения в решении задачи при всей их кажущейся допусти
мости приводят к довольно существенным искажениям воспро
изводимой картины. Особенно это заметно по полю течений. 
Хотя некоторые гидрологические характеристики, например, тол
щину распресненного слоя, двухслойная модель описывает чет
че, чем другие две. Наибольшая полндта воспроизводимых гид
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рологических полей дается трехмерной моделью, но она суще
ственно сложнее в математическом отношении, требует Йолыне 
исходной информации и чувствительнее к ее точности, требует 
ЭВМ большей мощности и больших затрат времени на расчеты 
с ее использованием. Поэтому анализ моделей различной пол
ноты позволит выбрать ту из них, которая удовлетворит потре
бителя как с точки зрения объема имитируемых процессов, так 
и в отношении быстроты и стоимости моделирования гидроло
гических процессов выбранного объета.
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Понимание процессов динамики и смешения вод на устьевом 
взморье рек чрезвычайно важно для практических целей. Слож
ность их объясняется влиянием множества факторов, опреде
ляющих как режим стоковых струй, так и гидрологический ре
жим предустьевОго пространства моря. Выявление роли факто
ров, особенно в прогностических целях, возможно лишь при 
построении моделей исследуемых процессов. При этом велико 
значение решений, которые получают при введении допущений,
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позволяющих учесть многообразие действующих факторов. Та
кие решения не только позволяют понять физику протекающих 
процессов, но и служат основой для тестирования моделей этих 
процессов. Для устьевой области Даугавы, кроме того, необхо
димо изучение особенностей динамических процессов при ан
тропогенном воздействии на величину стока.

Динамические и термохалинные процессы в Рижском зали
ве существенно зависят как от интенсивности обмена через 
проливы с Балтийским морем, так и от характеристик речного 
стока, существенно изменяющихся при прохождении волны по
пуска Рижской ГЭС. В работах [1, 2] изложены основные прин
ципы формулировки математической модели, позволяющей ими
тировать гидрологические процессы в шельфовой области моря. 
Воспользуемся ее основными положениями для условий Риж
ского залива.

Уравнения движения и эволюции плотности в отсутствии го
ризонтального турбулентного обмена, а Также неразрывности 
и изменения уровенной поверхности могут быть записаны в сле
дующем виде:

ди
Ж

dv
~дГ

(К_
дх

+ fu = .-g ду

dp
dt

g_
Ро

g_
Ро с

д
dz

др
дх

dz-

д Р , т 5- dz- 
ду

д
dz

д
dz

■к #dz

К
dv
dz

J l'р dz

du dv dw

dC
dt

■ w <9C <?C+ U -Tj— Ь v-x— dx dy

(1)

(2)

(3)

(4)

где и, v, w — составляющие вектора скорости; f — параметр Ко
риолиса; С— превышение уровня над невозмущенной поверх
ностью; р—плотность; К и КР — коэффициенты вертикального 
турбулентного обмена и турбулентной диффузии.

Система уравнений реализована при следующих граничных 
условиях:

К'
ди
dz — т, К'

dv
dz —Tv К” др_

dz
-О, (5)
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=  0 , 4 * - a =  'dI*-a =  4 - a =  0. ( 6 )

z — h

На твердом контуре задаются условия непротекания и отсутст
вия потока массы:

На жидкой речной границе используется информация об из
менении расхода Даугавы во времени, а плотность полагается 
постоянной. В проливах с Балтийским морем задается условие 
свободного протекания, а также отсутствие потока массы, что 
для небольших периодов расчетов не проявляется внутри рас
четной области:

Для численной аппроксимации дифференциальных уравне
ний использовалась явная конечно-разностная схема, что в со
ответствии с критерием Куранта наложило ограничения на шаг 
во времени, который не может превышать 250 с при простран-' 
ственных масштабах разностной сетки порядка нескольких ки
лометров. Для решения системы уравнений (1) — (4) использо
вался HN-метод [3].

Процессы на устьевом взморье в значительной степени оп
ределяют характер проникновения солоноватых вод Рижского 
залива вверх по течению Даугавы. Количественными показате
лями этого процесса являются толщина придонного слоя соло
новатых вод в устьевой области, а также величина солености и 
дальности их проникновения в устье при различных гидродина
мических режимах.

Применительно к условиям устьевой области Даугавы наи
лучшим образом может быть адаптирована модель, описанная 
в [4]. Для ее получения использовалось допущение о послойной 
однородности вертикального профиля плотности, что справед
ливо для устья Даугавы. Поэтому перепишем здесь выражения

(8)

(7)

3 зак. 320 33



из [4], изменив лишь запись адвективных членов в уравнениях 
движения на традиционную:

dU{
dt U, dJ b

дх
8U,
ду

ас

Ам дР;-1
дх

/  ч d h i- 1 +
{—1

■+ K V 2Uh

<!¥* . JL 
dt ~r h,

Po
T1 dVt <?VA , f. dt
V' ^  + V‘ W ) + l u <— l  *«57 +

(П)

dx

4 . Ĵ L-̂ P.4 . A  ( j_ n
2p0 dy po lj

+
. / - 1  г% - T

Po

dy

y + K V 2Vh

dy +

9C —> -> 
-^-+div(wi + w2) =0,

Mi
af + div(t>i-w2) = WE,

(12)

(13)

(14)

где WE — скорость вовлечения.
Далее выполним традиционные операции для приведения 

(13) и (14) к волновому виду, а именно, продифференцируем 
их по времени и подставим в них продифференцированные по 
X (11) и по У (12). В результате получим:

=  — V2(Р, + Р2) +f-rot2(vi + v2) +—  div(T°-T"), (15)
01 Ро Ро

Я2М 1 —* —>
- £ г  =  ~ 'у2 (р у~ Ра) + f ■rot* ~ +

1 <5
+  — div(T°-2rA + T//) +

Ро dt
(16)

где величины для лапласианов суммы и разности давлении в 
слоях задаются выражениями

—  V2 (Р, + Р2) = g \ н  V K  + 9̂ -  V2P1 + (Pl -  р2) -р9 I Р̂о 2р0
(Я -А 0 ( p2 - pi) v2A ,

р0 1 I ds ~r  ay dy +
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дл; dx
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*4"

• (18)

Очевидно, что не все члены в полученных выражениях (15) —
(18) могут вносить одинаковый вклад в общее решение. Для 
упрощения этих формул можно провести традиционные опера
ции приведения к безразмерному виду и оценить порядки ве
личин. Используя характерные значения для условий устья Дау
гавы, после пренебрежения членами с множителями порядка 
меньше единицы, получим уравнения для изменения уровня 
свободной поверхности и поверхности раздела двухслойной жид
кости:

(я v 2 с + ̂ - v 2Pl-  (я -^Нр 2-р 1)у2/г1 +
vt  I ^Р о Ро

dH_ _9С_ dM_ JK_ 
dx dx dy dy

H
Po

dH dpl . dH dpj 
dx dx dy dy

Po
------ div т ■H (19)
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-6ti  =g  (2ft,-tf)V 4 + (H h\) (p2 ^
Po

6(2 hi~H ) dt, d(2 h i-H )  dl 1 
dx dx dy dy

dt
(20)

По форме эти выражения являются волновыми, поскольку 
оба описывают распространение волн с фазовыми скоростями 
ĉ  = ±ygH  и ch — ± y(H  — hi)g', которые для устья Даугавы бу
дут иметь значения сс= 12 м/с и cĥ  10 см/с. В соответствии с

A jcкритерием Куранта — Фридрихса — Леви — - . Тогда для
сфу2

пространственного шага Ал:=40 м получим для расчёта уровня 
Ats .̂2,3 с, а для расчета колебаний поверхности раздела слоев 
Д^^230 с. При таком соотношении всегда выбирается меньший 
из шагов, т. е. At^.2,3 с. Отметим также, что члены уравнений 
(19) и (20) неравнозначны между собой, поскольку устьевая 
область очень неоднородна. В частности, в устье Даугавы за 
20—40 минут 1—2 раза в сутки проходят волны попусков ГЭС, 
а в течение остального времени могут создаваться условия для 
проникновения в русло клина солоноватых вод. Поэтому в слу
чае попуска будут преобладать баротропные составляющие гра
диента давления и придонное трение и клин будет быстро вы
тесняться, что и следует из оценок порядков членов в (19), (20). 
При отсутствии попуска характерные значения градиентов уров
ня будут существенно меньше и соответственно меньше станут 
скорости потоков и придонное трение. Тогда члены уравнений
(19) и (20) станут примерно одного порядка. Поскольку с по
мощью двухслойной модели необходимо проследить именно за
текание.солоноватых вод по дну в русло Даугавы, то выражения
(19) и (20) можно принять за основу для проведения расчетов. 
Для замыкания системы уравнений (11), (12) и (1.9), (20) не
обходимо задать выражения для расчета турбулентных напря
жений. Наиболее существенно на решение влияет придонное 
трение. Принято считать, что оно хорошо описывается (при до
пущении скольжения вдоль твердой стенки) аппроксимацией
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горизонтальных прндонных напряжений квадратичной зависи
мостью от средней скорости потока вне погранслоя вида

f -с" =  сн a I v | р,
и ~ ", W[ * f  =  c H v \ v \ p ,

где эмпирическая константа по данным наблюдений колеблется 
в пределах сн = (2— 3) 10_3. Отдадим предпочтение рекоменда
циям авторов [6], принявших в аналогичных расчетах 
сн =2,6-10-3.

Более удачным следует считать представление придонного 
трения квадратичной зависимостью, но с учетом глубины. В 
частности, для мелководных участков Роммингом были предло
жены, а для Амурского лимана и Сахалинского залива апро
бированы В. X. Германом и С. П. Левиковым [6], следующие 
выражения

Г
н сни \  u2 + v2 р[Н + Н0ех$( — рН)]

сни V 2̂ + у2 р[Я + Я0ехр( — pH)]

(Н + Н0 й
(22)

У (Я + Я,)2

где Я0 = # 1  = 1 м, р =  1 м-1. Авторы [6] указывают, что при 
Я > 3 м выражения (21) и (22) дают практически одинаковые 
результаты. В работе реализованы эти полезные рекомендации. 
Но поскольку возможности электроаналоговой модели, обсуж
даемой в работе, ограничиваются выражениями (21), а одной 
из целей настоящего исследования является взаимная проверка 
результатов, полученных разными методами, то в дальнейшем 
обсуждаются эксперименты, проведенные с' использованием со
отношения (21).

Скорость вовлечения WE традиционно принимается пропор
циональной динамической скорости и обратно пропорциональной 
числу Ричардсона и имеет вид

WE — aU^Rr1 (23)
а = 2,5-10-4, — гГ2|.

При этом напряжение трения на границе раздела выражает
ся через динамическую скорость

■еА =  сАг / * Й - ^ )  Р. (24)

где эмпирический коэффициент имеет порядок сй~  10~4.
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Коэффициент Горизонтальной турбулентной вязкости в пер
вом приближении можно выбрать, например, по теории Пранд
тля .

ди
дх

(25)

где путь 'смешения i=y,L. Тогда с учетом характерных значений 
для устья Даугавы получим Кы = 5-105 см2/с.

Граничные условия для (11), (12), (19), (20) с учетом вы
ражений (21), (23), (25) определяются следующим образом: 

для потоков:
на морской жидкой границе — свободное протекание, 
на речной жидкой границе — заданный расход, 
на твердом контуре — непротекание и прилипание; 

для уровенной поверхности и глубины залегания поверхно
сти раздела слоев:

dl dh, на твердых участках контура —  =

на жидких границах для уровня соотношения типа 
)■ l  = ±u.yHJg, соответствующие теории слабонелинейных 

волн,
пдля глубины залегания поверхности раздела ----i==U,

дп2
что означает сохранение уклонов пикноклина и соответ
ствует в районе зоны выклинивания линеаризации фор
мы гидрофронта.

Начальные условия могут быть представлены различными 
способами, наиболее простой из которых соответствует нулевым 
полям потоков, отклонений уровенной поверхности и ее произ
водной по времени, гладким полям толщины верхнего слоя и 
ее нулевой производной по времени, гладким полям плотности 
верхнего и нижнего слоев. Как известно, задание нулевой про
изводной по времени в начальных условиях при численном ре
шении волнового уравнения значительно ухудшает сходимость 
и требует очень хорошей устойчивости разностной схемы.

Поскольку уравнения движения (11) и (12) содержат ад
вективные и вязкие члены, то они относятся к классу двумер
ных адвективно-диффузионных уравнений. Для построения раз
ностной схемы и_. выбора метода расчета воспользуемся реко
мендациями Р. Пейре и Т. Д. Тейлора [7, 8]. В частности, для 
многомерных адвективно-диффузионных уравнений при явных 
методах решения ограничение по выбору временного шага имеет 
вид ' „ . . ... .........  ......... ..
т



Рде А, В — коэффициенты при адвективных членах.
Для русла устьевого участка Даугавы при Ax = 40 м и е 

учетом выбранных ранее параметров (при попуске, А, В мак: 
симальны) получим At ̂ 5 ,7  с.

Для неявного метода чередующихся направлений (ADI) бе
зусловная устойчивость гарантируется только для постоянных 
А и В. Поскольку для устья Даугавы это условие не выполняет
ся, тогда и для неявной схемы будет иметь место ограничение 
на шаг по времени

Д ^ — — — ; Д ^ — ^ ----- . (27)
\A \Ax-2v \B\Ay— 2v

С учетом принятых характерных значений величин получаем 
Д^<16с.

Явная схема использовалась для нескольких серий экспери
ментов, но они были успешны только для расчетов баротропных 
потоков. Присутствие бароклинности вносило очень сильные 
возмущения, и решение теряло устойчивость даже при шаге по 
времени менее 0,01 с. Поэтому предпочтение было отдано ме
тоду ADI, разностная схема которого при записи уравнения 
движения в виде
гтп+1_r jn

- i,S м  'V/ +  [A&l +  ВА°У -  KvL (А^Ч- А,у)] U f f  -И  = 0  .(28)

и расщепления по координатным осям будет выглядеть следую
щим образом:

' +  (ВА°у ~  Ui-1 +  (ЛА° ^  v t i  +

Ч fx — о,
(29)

+ (BAy- KvL&yJ UiJ +  {АА°Х -  KvlK x) U iV  +

Ч/у = о
Граничные значения U tj |г для промежуточного решения на 

временном полушаге определены в соответствующей рекомен
дации авторов [8], которая заключается в получении граничных
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значений Uitj\r из известных U\j |г и C/f.'y11 г но схеме, получен
ной после вычитания второго выражения (29) из первого

Ui. j = ■y  (u l +} 1 +  u t  j) -  ~  KvlK *  { u t Y -  u i  j) -

- ^ A ( U f , y - U l j ) ^ ( f x - f y). (30)

В силу принятых нами условий на границе fx, fy=  0, что уп
рощает выражение (30). Расчеты по схеме (29) проводились 
прогонкой.

Аналогичная (29) разностная схема для волнового уравне
ния является условно устойчивой, но не может быть применена, 
так как при этом бароклинная мода вносит очень большие воз
мущения и решение теряет устойчивость. Для решения уравне
ний (19) и (20) была использована консервативная схема с 
коррекцией по времени, разработанная специально для реше
ния волнового уравнения [9]:

№ 1 1 -  2tf, j +  1111) =  4  (А,, +  Ауу) [<  +1 +
+  ( 1 -2 а )^ ;. +  о^71]+/, (31)

где ст — корректирующий коэффициент. Приведенная схема об
ладает свойством подавления роста гармоник, обусловленного 
вычислительной вязкостью, при выполнении критерия

( ^ ) 2(1_4a)̂ L (32) 
Этот критерий выполняется при значениях коэффициента кор
рекции 0,25^crss:0,5. Вычисления по схеме (31) были проведе
ны итерациями. В этом случае устойчивое решение при нали
чии бароклинности получается при A t^ 5  с.

Естественное протекание гидрологических процессов значи
тельно искажается при прохождении волны попуска во время 
работы Рижской ГЭС, расположенной в 30 км от побережья 
Рижского залива. Распространение волнового фронта в ниж
нем течении и колебания уровня вдоль реки могут быть иссле
дованы в рамках теории мелкой воды, когда длина волны су
щественно больше глубины водоема. Основные безразмерные 
параметры, определяющие значимость эффектов, при распро
странении волн имеют следующий вид; ст2 = Я02Д02, е = |о/Но, где 
£о> о̂, #0 — характерные, амплитуда, длина волны и глубина. 
Этим параметрам придают определенный физический смысл
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ст2 — определяют как меру частотной дисперсий, то есть 
функцию фазовой скорости волн от волновых чисел, а е — как 
меру амплитудной или нелинейной дисперсии при трансформа
ции волновых движений. Количественная связь между двумя
видами дисперсий устанавливается параметром Урселла U^e/o2. 

При U-<1 нелинейность несущественна и волны могут быть опи
саны в рамках линейной дисперсионной теории. При £/>1 дис
персией можно пренебречь и волны описываются нелинейными
уравнениями мелкой воды. При U= 1 необходимо учитывать оба 
фактора [11]. Для волны попуска в Даугаве можно принять сле
дующие значения характерных величин: |о=1 м, Яо == 10 м,
А,о=105 м, тогда /7=107, следовательно, задачу можно решать 
в рамках теории мелкой воды.

Систему координат расположим таким образом, чтобы ось 
OZ была расположена вертикально вверх, а горизонтальная 
плоскость XOY совпадала с невозмущенной свободной поверх
ностью. Движение рассматривается в области Qf=
0<г/<У, — где £ = %(х, у, г ) —'свободная' 
поверхность, а Н = Н(х, у) —дно. Тогда систему уравнений мел
кой воды можно представить в следующем виде [12, 13, 14]:

™ + J L . dJ L  +  ^ L ? u _  - f v + g ( H + i ) ^ - =  
dt ^  Н+% д х ^  Я+5 ду дх

_  <  и и
■//+5 (Я + |) тIU2+ V \  (33)

w + J L - W  +  J L - W - f V + g<H+ i ) ^  =dt ^  дх ^  H + t  ду ду —

= 7 т т г —■* m w lW ^  • (34)

dt дх ду ’  ̂ ^

где U =  J udz, V =  f vdz — составляющие полного потока по 
-я - н

осям х н у ,  /—2соsinср — параметр Кориолиса; g — ускорение 
свободного падения; k — коэффициент придонного трения, xf 
и — проекции касательного напряжения на свободной поверх
ности.

Выделив из всех направлений движения длинную гравита
ционную волну, имитирующую волну попуска, будем считать,
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что в начальный момент времени компоненты полного потока й 
отклонения уровня заданы нулевыми значениями:

У (х , у, Z)=  0

V {x ,  у , Z) =  0 (36)

\ х ,  у , Z) =  0
Граница области Г образована двумя типами границ — твер

дым контуром Гь совпадающим с береговой линией и жидким 
контуром Г2. На твердом контуре задается условие непротека- 
ния

U„ |Г1= 0 . (37)
На жидком контуре используется два вида граничных усло

вий, соответствующих различным физическим процессам. На 
участие Г2' жидкого контура, где задается входной поток как 
функция времени, значение его может быть определено из ре
шения одномерной модели в виде:

е|г#-=о. • (38)
На участке жидкого контура, где поток направлен из обла

сти решения, используется условие свободного прохождения 
волны, обеспечивающее корректность дифференциальной зада
чи и оказывающее минимальное воздействие на решение внут
ри области:

S|iy = ±t//y£F. (39)
Корректность постановки краевой задачи (33)—(39) и од

нозначность ее решения подробно проанализирована в [14]. Од
нако прежде, чем приступить к реализации сформулированной 
задачи, попытаемся рассмотреть исследуемый процесс с пози
ции одномерной модели. Результаты ее могут быть верифициро
ваны по имеющимся натурным данным, не требующим двумер
ной детализации. С ее помощью можно сформулировать конк
ретные граничные условия на входной границе как функцию 
времени.

По формулировке одномерной модели волны попуска исполь
зуется принцип моделирования речного паводка. В этом случае 
система уравнений (33) — (35) интегрируется в направлении 
OY, т. е. поперек русла реки. Вводя понятие расхода воды 

в
Я Udy и пренебрегая вращением Земли, приходим к системе 

о
уравнений, полученной Буссинеском и Сен-Венаном [5, 15]:

(40)
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*>■ (4i)

где S — площадь живого сечения реки, В — ширина реки, 
Р(х, t)—известная функция, связанная с боковой приточностью.

Для одномерной модели справедливы положения, сформули
рованные выше для начальных и граничных условий. Кроме то
го, известны характеристики попуска в виде меняющегося во 
времени интегрального расхода через плотину для входящего 
потока. Следовательно, граничное условие для уровня может 
быть найдено из уравнения неразрывности (41). В результате 
для интегральной одномерной модели начальные и граничные 
условия могут быть записаны в следующем виде:

Ц(х,о) =  0
Cf.tr, 0) : :0

Ч Iry —fit)
£ Iry =  fil)
дЧ 

дх2
дХ
дх

=  0

= 0
Г о "

(42)

(43)

(44)

J
Таким образом, система уравнений и граничные условия 

(40) — (44) позволяют определить функцию расхода q и превы
шение уровня %. Для решения уравнения (40) использован ме
тод прогонки [7], а уравнение (41) решалось с помощью явной 
схемы.

Пространственная неоднородность уровенной поверхности 
может быть рассчитана с помощью сформулированной двумер
ной модели (33) — (39). Для. ее решения использовался HN-ме- 
тод, предложенный Ханзеном [3] и получивший широкое распро
странение при моделировании волновых процессов. Вычисли
тельная устойчивость и сходимость разностной схемы подробно 
проанализированы в ряде работ, например в [3, 12, 13, 16]. При 
проведении конкретных численных экспериментов в качестве 
критерия устойчивости принималось условие Куранта:

A t<
Ах (45)

где Ятах — максимальная глубина исследуемого бассейна.
Для реализации численных экспериментов составлена про

грамма на языке FORTRAN-77 для ПЭВМ типа IBM PC.
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Сформулированные Математические мбдёлй пОЗйоляют йпй- 
сать динамические процессы на устьевом участке Даугавы и ее 
устьевом взморье. Решение поставленной задачи имеет важное 
значение для оценки взаимодействия процессов и их эволюции 
при антропогенном воздействии.
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У Д К  551.465

ЭЛЕКТР ОАНАЛОГОВОЕ М О ДЕ ЛИ РО ВА Н И Е ДИНАМИКИ  
УСТЬЕВОЙ ОБЛАСТИ

При исследовании динамики устьевой области наиболее 
сложным представляется изучение участков с интенсивной де
формацией русла, значительной изрезанностыо берегов и, сле- 

. довательно, крайней неоднородностью протекания динамических 
процессов. Для исследования таких участков могут быть ис
пользованы электроаналоговые модели [2], построенные на сход
ной с описанной в работе [1] математической основе. С этой 
целью было построено электроаналоговое устройство, реали
зующее принцип электрогидродинамической аналогии, т. е. по
добия процессов в натуре и на электрической модели. Кроме 
того, впервые для русла Даугавы реализована численная модель 
электрической цепи —• аналога гидродинамической системы. Ее 
построение оказалось менее трудоемким, чем конструирование 
электрической модели, а использование нелинейных элементов 
в электрической цепи потребовало проверки их работы в элек- 
троаналоговом устройстве. В итоге оказалось возможным сопо
ставить результаты, полученные на электроаналоговом устрой
стве и по численной модели электрической цепи.

За основу при формулировке электроаналоговых моделей 
приняты выражения (33) — (35) из работы [2], в которых прене- 
брегается нелинейными членами, вращением Земли и трением 
на свободной поверхности. Определив шаг сетки через I, а сред
нюю глубину в ячейке электроаналоговой. модели через Н, за
пишем полученные уравнения в разностном виде для простран
ственных производных

(1)

В. А. МАКАРОВ, Ю. Г. АГИШЕВ, В. И. СЫЧЕВ (РГГМИ)

gH dt СЧНз
J L ^ y  = _ д* _ ь \ ь \

g H  d t  ёу с ч т  ’  {  ’

dl
P - 0 t = - № x  + bqs). (3)

Здесь qx=lU, qy=lV, Д£ и Дq — соответственно разности зна
чений | и q в соседних узлах или ячейках электрической сетки.

В основу разработки электроаналогового устройства поло
жена исходная система уравнений (32) — (35) из [2] при сфор-' 
мулированных допущениях и уравнений электрических цепей, 
составленных по второй системе электрогидродинамических ана
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логий. Это означает, что уравнению баланса сил гидродинами
ческой системы соответствует не уравнение баланса напряже
ний определенного замкнутого контура электрической схемы, а 
уравнение баланса токов в узле. Соответствующая схема при
ведена на рис. 1 а.

Ч
'Is

MUj)
1 -Л
1 к с=^C(ij)
h Uidj)

г RS=KSI*
о 1
U+Vj J -  RrKi If 5)

Рис, 1. Схема электрической ячейки: а —  электроаналоговой  
модели; б —  электрической схемы, реализованной численными

методами

Уравнение электрической цепи, соответствующее системе 
уравнений (1) — (3), можно записать в следующем виде:

да,,
г  __1

dt3
ди,, 

г  _I
> dh

: Gya/ — Д/у,

(4)

(5)

(6)

где 1Х, 1у—составляющие силы тока в узлах электрической 
сетки; и — напряжение в ее узлах; t3 —время в электрической 
системе; G — сосредоточенные в пределах шага сетки электри
ческие «нелинейные» проводимости; L — индуктивности; С — 
емкости.

Сравнивая уравнения (1-) —(3) и (4) —(6), введем констан
ты подобия;

Kt = t / t 3, k l= i 2/l -
gHC

1
К п — — 1— ; к , = Ц 1 \  к , ,  —  q / u .

G  с г т о  1

(7)
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Условия подобия, определяющие выбор констант и соответ
ственно параметров электрической модели, запишутся в следую
щем виде:

K l K c  KGKLKU л KLK j 1

Граничные условия в узлах сетки, соответствующих берегу, 
воссоздаются разрывом цепи,- что имитирует условия непроте- 
кания через жидкую границу. На ней задаются изменения на
пряжения в узлах сетки, отвечающие колебаниям уровня, или 
силы тока в ветвях электрической цепи, что соответствует рас
ходу воды. На морской границе в случае колебательного про
цесса возможно задание условия распространения волны за 
пределы моделируемой области без отражения. Для этого гра
ничные конденсаторы модели шунтируются «волновым» сопро
тивлением, рассчитываемым для П-образной схемы замещения 
по формуле:

где и — преобладающая угловая частота колебаний; R — со
противление.

При относительно слабом затухании колебаний справедли
во соотношение W ^L jC .

Для расчета параметров аналоговой установки были исполь
зованы следующие численные значения констант подобия:

Исходные возмущения задаются на модели с помощью ге
нератора напряжения, в узлах модели милливольтметром или 
осциллографом регистрируются напряжения, которые затем пе
речисляются в соответствующие расходы через единичное попе
речное сечение в пределах шага сетки по формуле: q — Kuu м3/с.

Временные характеристики в натуре рассчитываются с по
мощью констант подобия Kf- t  =  Kt -tэ.

В результате имеется возможность регистрировать непрерыв
ное изменение напряжения, отвечающее значениям расхода.

Электроаналоговое устройство для экспериментального ис
следования поведения участка реки при прохождении длинной 
волны, реализующее принцип аналогии электро- и гидродинами
ческих процессов, было построенно специалистами Санкт-Пе- 
тербургского электротехнического института под руководством 
кандидата технических наук Е. А. Колгина. Оно содержит 192

Kl=  6,4- 10s м2-Гн-1; Кс—  1,8-107 м-2-с2.ф-‘; 
Kg=4.2-10-4 м_5-с-Ом; Д'„ = 4-102 мЗ-с^-В"1.
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элементарные электрические ячейки, представляющие собой 
Г-образные P L C -цепи.

Каж дая элементарная ячейка имеет симметричные горизон
тальные ветви из индуктивностей в 5 мкГн, а стволом является 
заземленное с одного конца параллельное соединение конденса
тора и нелинейного активного сопротивления. Для каждой ячей
ки задавались численные значения нелинейной проводимости и 
емкости конденсатора. Свободные концы индуктивных ветвей 
отдельных ячеек объединяются по четыре, образуя контрольную

Рис. 2. Изменение расходов через поперечное сечение 
элементарных ячеек электроаналогового устройства

сетку. Контрольными точками в схеме служат узлы, в которых 
соединяются все элементы P L C -цепи каждой из элементарных 
ячеек.

При численном моделировании электрической схемы зам е
щения используется электрическая схема-аналог, принципиаль
ная схема которой изображена на рис. 1 б. Она состоит из емко
стей С, индуктивностей L и описывается уравнениями, отвечаю
щими первой системе электродинамических аналогий в следую
щем виде:

L ^  = - A u x- R l J ,  (9)

L - ^ -  =  - Д « у- Р / уЧ  (1 0 )

С ^ = - [ М Х+ А 1 у).  .(11)
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Для уравнений (1) — (3) и (9) — (11), аналогичных по струк
туре, вводятся следующие константы подобия:

Ki=\/gCL- Kc=l2/C; Kt =  t/ta ;

к , = У к  к , = т  (1 2 )

Условия подобия для гидродинамической и электрической 
моделей могут быть представлены в виде индикаторов подобия:

KoKl KiKnKt _ v КсКи =  х (13)
К?  ’ Kl ’ KiKt

При реализации модели наиболее удобно задать соотноше
ния между узловыми напряжениями и силой тока в ветвях мо
дели с соответствующими им значениями уровня и расходов с 
помощью констант подобия, равных 1. Тогда напряжения в 
вольтах численно соответствуют уровню в метрах, а сила тока 
в амперах — расходу через единичное сечение в м3/с. В этом 
случае индуктивности Ls и Lt задаются в пределах от 4 ,9 -10~3 до 
7 ,4 -10"2 Гн, емкости — от 4,01 - 102 до 1,6-103 Ф. Сопротивления 
Rs и Ri были определены в диапазоне от 6,86-10-9 до 
2,12-10-7 ВА-2. На жидкой границе вводились дополнительные 
нелинейные сопротивления Rg от 2 ,78-10~3 до 9,12-10-3 ВА“2, а 
также емкостные элементы Cg от 5,7■ 105 до 2 ,35-106 Ф.

Для численной реализации описанной электрической цепи 
осуществляется переход к дискретной системе замещения, рас
чет которой производится методом угловых напряжений. Р е
шение системы уравнений осуществляется методом редукции.

Если i и | — координаты ячейки электрической модели на 
рис. 4 б, то для центрального узла (ij) ячейки получим сла
гаемое, равное

Л r _  исС ItRt I8Rs
Я  R3l R3 S - ^

Для узла с координатами i и / + 1  слагаемое имеет вид
hR sд/,‘Ч (/и) э S

а для координат t '+ l  и / соответственно
_ h R i

Д/,H m ) i  R m

4  з * к .  320 4 9



^ O i j  — г Г  (^ о i i )  4 "  ~п  [^ о i j  ~~ ^oK/'+i)] ~Ь ~р  [ м оi j  ^o(*+i)j1 > 
п эS п э I

^o*\(/+i) ~  n  [^o;j ^ofty+i)] j

^^o(/+i)y=  n [^oiy a oO+ib] • (15)
ПЭ1

Источники тока I* (t) учитываются в векторе AI слагаемы
ми Л/.у= / * ( / ) .

Емкости и сопротивления для жидких границ имитируются 
в векторе слагаемыми

А/,j — (Ucgj — u.0j)l{RgJ. +  HJCgj), ■ (16)

гд е  Ucgl— начальное напряжение емкости; Uj -— начальное при
ближение напряжения узла / на жидкой границе.

Для удобства работы с приведенными формулами значения 
А/ и векторов Хк формируются в двумерных массивах, размер- 
мерность которых определяется размерностью электрической мо
дели.

Для отладки и верификации параметров модели были реа
лизованы тестовые примеры. Кроме того, на их основе проведе
ны методические расчеты гидрологических характеристик в 
устьевой области Даугавы.

Один из тестовых примеров был реализован на электриче
ской модели размерностью 375X27 уз (рис. 1 из [3], участок А). 
С ее помощью выполнены методические расчеты по моделиро
ванию процессов в устьевой области Даугавы с позиции элек- 
трогидродинамической аналогии на интервале до 14 мин.

Анализ результатов экспериментов показал, что оптималь
ным шагом интегрирования для сходимости итерационного про
цесса расчета системы уравнений узловых напряжений является 
интервал около 1 с. Программой этот шаг выбирается автом а
тически. Если задать меньший шаг, то программа увеличивает 
его до оптимального значения, а при попытке увеличить шаг — 
растет число итераций и программа уменьшает его до оптималь
ного значения.

Время распространения возмущения в русле между двумя 
соседними узлами составляет в среднем 16 с. Если сравнить 
эту величину с периодом колебательного контура одной ячейки 
электрической модели, то для средних значений параметров по
лучим T — 2n^LC^.2b с. Время заряда емкости колебательного 
контура составляет половину периода колебаний ^ 1 2 ,5  с,

Слагаемы е вектора / 0 будут представлены следующим обра
зом:
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В процессе распространения возмущения возникает сложный 
переход, так как модель имеет многоструктурную конфигурацию 
с . различными параметрами элементов. Добротность контуров 
ячеек модели достаточно высокая и в среднем составляет 
Q =  628. С учетом значения среднего периода колебаний это 
позволяет получить оценку длительности переходного процесса 
~  15 700 с.

Анализ методических расчетов показал их соответствие из
вестным представлениям о гидродинамических процессах в 
устьевых областях рек. При задании возмущения на границе 
(у вантового моста) в виде полусинусоиды с периодом « 4  ч, по
лученные в течение 14 мин расчетного времени результаты со
ответствуют таковым по расчетам с помощью численной гидро
динамической модели. Сравнение с натурными данными: в на
туре за  14 мин волна попуска распространяется вниз по тече
нию на расстояние до 8 км, расчеты дают —7,5 км; скорости 
течения на стрежне в натуре. 0,4 м/с, по расчетам — 0,5 м/с.

Кроме того, моделировались динамические процессы в русле 
реки ниже вантового моста (рис. 1 из [3], участок С). В исход
ном сечении шириной 400 м воспроизводилось синхронное из
менение расхода, амплитуда которого соответствовала полной 
нагрузке Рижской ГЭС (3600 м3/с). На рис. 2 представлены ре
зультаты этих расчетов для элементарных ячеек (их ширина 
80 м и амплитуда расхода 720 м3/с). Схема расположения точек 
и их координаты, где регистрировались на модели значения рас
хода, приведены на рис. 3. Значения средних скоростей течения, 
рассчитанные на основе полученных расходов, определялись при 
условии, что в моделируемой области, согласно натурным дан
ным, течения при попуске имеют малые вертикальные скорости. 
К общим закономерностям можно отнести уменьшение расхо
дов вдоль оси реки. На участках в районе боковых притоков и 
портовых акваторий, расширяющих русло, отмечается увели
чение максимальных значений средних скоростей течения. Из 
наблюдений известно, что после прекращения сброса на уча
стке от устья до поста Андрейоста появляются скорости проти
воположных. направлений, величина которых может достигать 
0,2 м/с. Эксперименты на модели позволили выявить макси
мальные скорости в таких районах также « 0 , 2  м/с. При моде
лировании выявлено, что пространственная неоднородность по
ля скорости вверх по течению практически не проявляется. В 
дальнейшем происходит изменение во времени величин и на
правлений скорости, которые являются проявлением остаточ
ных колебаний, имеющих вид сейши.

Численная модель электрической схемы, описывающей дина
мические процессы, была реализована с шагом 40 м на участке 
от устья до вантового моста (рис. 1 из [3], участок А). Проведе
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ны расчеты положения уровенной поверхности, продольных и 
поперечных расходов. Наиболее значимые результаты приведе
ны для участка длиной 3 км ниже вантового моста. Исходное
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Рис. 3. Распределение максимальных 
значений средних скоростей потока 
(м/с) в ячейках электроаналогового 

устройства

возмущение задавалось продолжительностью 20 мин. Моделиро
валась ситуация с максимальной величиной расхода 1800 м3/с. 
При этом по результатам моделирования максимальные величи
ны продольных расходов на выделенном участке отмечаются 
через 20 мин после прохождения волны попуска у вантового 
моста и достигают 160 м3/с через поперечное сечение единичной
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Ёётки расчётной области . Отчетлйвб Ш Д ёлена йространствёйНйй  
неоднородность продольной со ставл яю щ ей  р а схо д о в  (рис. 4  а 

П оп еречная с о ста в л я ю щ ая  на порядок меньше продольной  
(рис. 4  б). О днако ее простран ствен н ая неоднородность и, осо-

Рис. 4. Распределение продольной (а) и поперечной (б) состав
ляющих элементарных расходов (м/с) через 10 мин после про
хождения гребня волны попуска через входную границу области

бенно, см ена зн а к а  сви детел ьствую т о завихренности в поле  
скоростей при прохождении волны попуска д а ж е  при незначи
тельном искривлении фронта волны. Р а сх о д ы , обусловленные  
составляю щ им и скорости вверх по течению реки, проявляю тся  
через 5 0  мин после прохождения гребня волны в исходном с е 
чении, что со г л асу е тся  с  данными наблюдений,



РасснйтыйаеМыё характеристи ки  до сти гаю т наибольш их § М ‘ 
Чений на моделируемом у ч астк е спустя 10 мин после п р о хо ж 
дения гребня волны попуска через границу расчетной области.  
П р одол ьн ая со став л я ю щ ая  р а с х о д а  д о сти гает  м акси м альны х  
значений 150 м2/с  в •центральной части уч астк а, тогд а  как в 
верхнем и нижнем сечениях значения не превышают 100  и 
126 м3/с .  При сравнении рис. 4  а  и б выясняется, что э к ст 
ремумы в поле продольных р асх о д о в  о п ер еж аю т п ер ем ещ аю 
щийся фронт волны попуска. Д л я  горизонтального расстояния  
это смещ ение со став л я ет около 2 км, а во времени —  несколько  
минут. Замеченные особенности ха р ак т ер и зу ю т развитие резко  
нестационарных процессов, к которым относится р а сп р о ст р а н е 
ние волны попуска. Физически это объ ясн яется  учитываемыми  
при р а с ч е т а х  отличиями уклона свободной поверхности в перед
ней части волны от среднего стационарного уклона. В  р езу л ь та 
те увеличивается горизонтальный градиент давления и наиболь
шие р асхо ды  при попуске не со в п ад аю т в п р остр ан стве и вр е м е
ни с  м акси м ум ом  уровня —  гребнем волны и оп ер еж аю т его. В  
дальнейшем через 50  мин начинается подъем уровня (п р о х о ж 
дение гребня отраж енной волны ), сн ач ал а  до 5 см, а через 
6 0  мин —  до 10 см. Д л я  этого м омента времени поле р а схо д о в  
хар ак тер и зу ется  отрицательными значениями продольной с о с т а в 
ляющей, то есть потоком вверх по течению. Ч ерез 8 0  мин к арти 
на в поле р асх о д о в  и уровней отвечает прохождению подошвы  
отраж енной волны. При дальнейш их р а с ч е т а х  происходит з а 
тухан и е возникших колебаний, период которых со став л я ет  около  
50  мин. Д л я  продольных колебаний уровня сущ ественную  роль  
играю т геометрические разм еры  области , в которой м оделирую т
ся процессы. Поперечные р асходы  в большинстве случаев на по
рядок меньше продольных, однако после прохождения волны  
попуска появляются зоны, на которых эти составл яю щ и е одного  
порядка, что объ ясн яется  морфометрией уч астк а. Эти зоны отли
чаются интенсивными вихревыми п р оцессами и, следовательно,  
перераспределением донных осадков.

В резул ьтате проделанной работы  впервые для устьевой о б 
ласти Д а у г а в ы  построено эл ектроан ал оговое устройство, поз
волившее оценить х ар ак тер  неоднородности динамических про
цессов на выделенных у ч а ст к а х  с неоднородными рельефом дна  
и изрезанной береговой линией. Д в у м ер н а я  численная модель  
электрической схемы, имитирующей динамические процессы в 
русле, д а л а  результаты, не противоречащие полученным в р а 
боте [3].
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УДК 551.465

Ю. Г. АГИШ ЕВ, М. А. БЕЛ ЯН Ц ЕВ, С. В. ЛУКЬЯН ОВ,
В. И. СЫЧЕВ (РГГМ И )

ОЦЕНКА ВЛИЯНИЯ АНТРОПОГЕННОГО ВОЗДЕЙСТВИЯ 
НА ГИДРОЛОГИЧЕСКИЕ ПРОЦЕССЫ В УСТЬЕВОЙ 

ОБЛАСТИ ДАУГАВЫ (РЕЗУЛЬТАТЫ МОДЕЛИРОВАНИЯ)
Д л я  изучения эволюции динамической и халинной стр ук ту 

ры устьевой об ласти  Д а у г а в ы  и спользовались решения задач,  
сф ормулированны х в - р а б о т е  [1]. Н а  рис. 1 приведена сх е м а  
устьевого  у ч астк а  Д а у г а в ы  с у к азан и ем  о бластей  реализации  
описанных м атем ати ч ески х моделей.

М одель, имитирующ ая гидрологические процессы на шельфе, 
и сп ол ьзовал ась  для проведения численных экспериментов по 
оценке влияния речного попуска на гидродинамику Р и ж ск о го  
зал и ва. Д л я  ее реализации взяты данные конкретных н аб л ю д е
ний в заливе, полученные во время комплексной экспедиции
1— 3 а в г у ст а  1983  г. В  качестве начальны х условий было за д а н о  
реальное распределение плотности. В  устьевой об ласти  плот
ность приним алась равной 0 ,3  условны х единиц, что со о т в е т ст 
вует ее хар ак т е р н о м у  значению. Величина речного стока з а д а 
в а л а сь  функцией времени и оп редел ял ась значениями р а с х о д а ,  
связанными с попуском Г Э С  в 3 6 0 0  м 3/с .  П родолж и тельн ость  
п о п у с к а — 5 ч. Проведены  численные эксперименты по оп реде
лению п ар ам етр ов модели, а т а к ж е влияния этих п арам етров  
на р езультаты  расчетов. И зменение коэффициента ту р б у л ен т
ной вязкости сущ ественно влияет на вертикальный профиль 
скорости рассчи танн ы х течений и определяет интенсивность д о н 
ного трения. Увеличение коэффициента турбулентной диффузии  
до значений 10-5 м2/с  приводит к необоснованному разм ы ванию  
пикноклина. Р езул ьтаты  численных экспериментов позволили  
принять следую щ ие значения м одельны х пар ам етр ов:  
/ (  =  0,01 м2/с ,  /<р =  10~6 м 2/с ,  ш аг по времени —  2 0 0  с. Следующ ий  
этап  экспериментов зак л ю ч ал ся  в р асчете гидрологических х а 
рактеристик Р и ж ск о го  зал и в а , отвечаю щ их начальному полю  
плотности. Т а к  как начальное поле течений п ол агал о сь  нулевым



Рис. 1. Устьевая область Даугавы (цифрами 
указано расстояние от взморья): А — область 
реализации одномерной интегральной модели, 
численной модели электрической схемы и мо
дели распространения солоноватых воД; В — 
область реализации двумерной численной мо
дели распространения волны попуска; С —“уча
сток, для которого построено электроаналого

вое устройство
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й вычисления велись из состояния покой, то определялось время,  
за  которое до ст и га л ось  со гл асо ван и е полей плотности и тече
ний. При отсутствии ветра поле течений дости гал о стац и он ар 
ного состояния через 15 ш агов вычислительного процесса. С у 
щ ественную роль в формировании поля течений в зал и ве играет  
ветер. М одел и ровал ись различные барические ситуации и их

«9
/ и  /

Рис. 2. Рассчитанные поля уровня н скорости течения через 0,5 ч после 
выхода волны попуска на устьевое взморье

влияние на динамику вод. С кор ость  дрейфового течения на по
верхности, как  правило, на порядок превы шает скорости при 
плотностной циркуляции. П ри сп особлен и е к стационарному по
лю ветра ввиду малой глубины происходит у ж е через 1—-1,5 ч.

Основные результаты  экспериментов соответствую т о п и сан 
ным в [2], что позволяет использовать построенную модель для  
условий Р и ж ск о го  зал и ва. М одели ровались короткопериодные  
изменения полей течений и уровня при прохождении волны по
пуска через устьевую  о б л аст ь  Д а у г а в ы . Величина р а с х о д а  а п 
проксим ировалась полусинусоидой с амплитудой 3 0 0 0  м3/ с  и 
з а д а в а л а с ь  в виде граничного условия. И ллю стри рую тся р езул ь
таты  экспериментов в о тсутстви е ветра. Н а  рис. 2 — 3 показаны
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Положение урбвёМнОЙ поверхности и поле скорости тёчёний ма 
поверхности после прекращения попуска для стационарного по
ля течений через 0 ,5  ч, после вы хода гребНя его волны на у с т ь е 
вое взморье, а т а к ж е  спустя 2 0  ч после прохождения волны по
пуска.

Рис. 3. Рассчитанные поля уровня и скорости течения через 20 ч после 
прохождения волны попуска

Увеличение расхода Даугавы привело к некоторому повыше
нию уровня и скорости течения на устьевом взморье, однако 
это возмущение имеет локальный характер и не сказывается на 
остальной части акватории залива. Реакция вод на прохожде
ние волны попуска и после его прохождения заметна лишь на 
взморье Даугавы. На рис. 3 превышение уровня по сравнению 
с невозмущенным состоянием достигает нескольких сантимет
ров, а скорость течения увеличивается на 2—4 см/с. Таким об
разом, можно сделать вывод о том, что именно на устьевом 
взморье Даугавы градиент скорости течения достигает наиболь
ших значений, а следовательно, велика неоднородность процес- 
сов динамики грунтов, . .................... .
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Ё л а г о д а р я  небольш ому ш агу  по времени чйсЛеНная модель  
позволила описать некоторые особенности бароклинных и баро-  
тропных процессов для м ал ы х периодов осреднения. П ол у ч ен 
ные р езультаты  показал и  возм ож н ость  и сследования реакции  
взморья на воздействие аном альны х р асх о д о в , связан н ы х с про
хож дением  волны попуска Р и ж ск о й  Г Э С .  К р ом е прочего, р е 
зультаты  вычислений м огут быть использованы в к ачестве г р а 
ничных условий для уровня и солености в модели, имитирующей  
гидрологические процессы в устьевой об ласти  Д а у г а в ы .

Р а с ч е т н а я  о б л аст ь  для этой модели п р едставл яла собой с е т 
ку 3 7 6 X 2 7  уз. с  пространственным ш агом  4 0  м. Ш а г  по времени  
был выбран 1,5 с, при этом затр аты  маш инного времени на 
Э В М  Е С - 1 0 6 1  для такой большой сеточной об ласти  превышали  
физическое время в 9 р аз .  С учетом этого об сто ятел ьств а  были 
проведены только такие численные эксперименты, для которых  
при минимуме з а т р а т  машинного времени о к а за л о сь  возможным  
проан али зи ровать х ар а к т ер  р аспространени я сол он оваты х вод  
вверх по течению реки.

Н а  начальной стадии экспериментов оценивались м а к с и м а л ь 
ные скорости перемещения соленостного клина. П ри  этом было  
сдел ан о допущение, что в начальный момент «открытия ворот  
ш л ю за»  воды верхнего и нижнего слоев не перемеш иваю тся ни 
по горизонтали, ни по вертикали.

Н ач ал ьн ы е условия определялись следующ им об разом :  
pi =  1 ,0 0 0  г /см 3, р2=  1 ,00 25  г /см 3, Vi =  V2 =  0, граница нижнего слоя  
определена глубиной зал еган и я пикноклина hi =  8  м. Нижний  
слой на расстоянии 3 8 4 0  м от устьевого  ств о р а  ограничен верти
кальной плоскостью, т. е. его сечение вдоль оси р у сл а  имеет  
форму прямоугольника.

Р асч еты  проводились на период до  120  ш агов по времени. 
Гр ан и ц а зоны выклинивания нижнего слоя продвинулась вверх  
по реке на р асстоян и е до 7 6 0  м. Ф о р м а границы р а зд е л а  слоев  
сущ ественно изменилась по сравнению с начальной (плоскостью  
на глубине 8 м ) .  М аксим альн ы й  заток  солон оваты х вод при 
этом н аб л ю д а л ся  не в зоне м акси м ал ьн ы х глубин, а ближ е к 
левом у берегу. П о-ви ди м ом у, это обусловлен о направлением в 
этой зоне потоков ввер х по реке как в верхнем, т а к  и в нижнем  
слое, что вы звано циклонической зави хрен ностью  в этом сече
нии н ад ф ар ватером , которая хорош о п р о сл еж и вал ась  в поле 
уровня. Причины циклонической завихренности обусловлены, 
очевидно, бароклинными ф акторами, поскольку, со гл асн о  н а 
чальным условиям , неоднородность начальны х полей была то л ь 
ко у бароклинных сл агае м ы х. Значения скорости продвижения  
клина сол он оваты х вод изменялись в п р едел ах от 3,1 до  
4 ,9  м /с ,  а толщ ина нижнего слоя не превы ш ала 1 м. П о  оцен
к ам  скорости движения клина по К ей легану Vah=K^2gH
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( K =  i , i )  и по плотностной скорости V ' ah= K ' y 2 g H A p / p  (К'  =  0,4) 
для устья Д а у г а в ы  получаю тся величины Vah= 15,4 м /с  и 

,12  м /с. При этом первая из этих оценок описывает сл у 
чай, когда «ворота ш л ю за» в начальный момент времени р а з 
деляю т воды с плотностями- pi и рг по всей глубине. В то р ая  
оценка —  случай, когда соленостный клин в начальный момент  
у ж е имеет форму, близкую к естественной, и перем ещ ается  в 
ту или иную сторону в зависим ости от соотношения скоростей  
наб егаю щ его потока и V ah.

Д л я  следующ ей серии экспериментов использовались преж 
ние начальные условия, но после отметки 3 8 4 0  м толщина в ер х 
него слоя п о л агал а сь  линейно растущ ей  от 7 м с ш агом 10 см  
по глубине до пересечения с дном (т. е. на описываемом у ч а с т 
ке профиль нижнего слоя имел форму тр еу го л ьн и к а).  Н е 
смотря на увеличение толщины слоя на 1 м, по сравнению с 
вышеописанным экспериментом, изменение формы «головной»  
части клина привело к уменьшению скорости его продвижения,  
которая не превышала 2 ,2  м/с. Дополнительный учет горизон
тальной диффузии плотности при неизменных прочих услови ях  
эксперимента сп особ ствовал  уменьшению скорости продвижения  
клина до 1,9 м/с, что однозначно определено уменьшением плот
ностной скорости.

Н аи б ол ее  близкими к реальным условиям были численные 
эксперименты с учетом как горизонтального перемешивания и 
адвекции плотности, так  и вертикального перемешивания. 
Уменьшение скорости продвижения солоноваты х вод при этом  
было наиболее значительным, она не превышала V =  0 ,4 4  м/с.  
Эти результаты  наглядно свидетельствую т о важ ности  учета всех  
р ассм отрен н ы х выше физических факторов, влияющих на по
ложение границы р азд ел а  пресных и осолоненных вод. Р е з у л ь 
та т  последней серии экспериментов представлен на рис. 4. О т
метим, что по сравнению с первыми расчетам и  скорость про
движения клина солон оваты х вод в последних р а сч е т а х  ум ен ь
шилась в 5 раз.

В отсутстви е попуска течения в устьевой об ласти  малы и не 
превышают 10— 12 см /с . П о э т о м у  вероятны ситуации, когда ск о 
рость стокового течения будет о с та в а ть ся  меньше плотностной  
скорости, что, по традиционным оценкам, сви детельствует о 
возмож ности движения клина вверх по реке. В этом случае д а 
же при наименьших полученных в наш их р а с ч е т а х  ск оростях  
продвижения клина 0,2 м /с  дал ьность его проникновения за  
20  ч м ож ет составить 14 км. Это обстоятельство подтверж дается  
имеющимися немногочисленными данными . натурных наб л ю де
ний. Полученные результаты  показали, что при описании дина-  
мических процессов непосредственно в русле в первую очередь  
необходимо зад ан и е эволюции уровенной поверхности. Халнн-
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ные процессы заметны  в отсутстви е попуска. Выделение периода  
их интенсификации позволяет уменьшить продолжительность  
расчетов.

К р ом е того, результаты  р асчетов м огут найти применение  
при исследовании влияния меняю щ егося химического с о ст а в а  в 
русле Д а у г а в ы  на х а р ак т е р  гидрологических процессов, а так-

Рис. 4. Рассчитанная толщина слоя соло
новатых вод в устьевой области через 

15 мин после прекращения попуска

ж е при оценках химического воздействия на гидротехнические  
сооружения.

При численной реализации одномерной интегральной м о д е 
ли р асчетн ая о б л аст ь  р а с п о л а г а л а с ь  от вантового м оста  до  
устья Д а у г а в ы  (см. рис. 1) и имела длину 15 км. Д л я  решения 
русло реки было спрямлено, ш аг в простран стве Ах =  2 0 0  м, 
ш аг по времени = 1 0  с. П о л а г а л о с ь ,  что характеристи ки  
потока м ал о меняются от плотины до вантового м о ста , поэтому  
для вы ходного потока и спользовались значения, измеренные не
посредственно у плотины Г Э С . М а к си м а л ьн а я  величина р а с х о 
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д а  с о ста в л я л а  9шах =  3 6 0 0  м 3/с. Функция q—f(t)  в (4 3 )  из fl]
аппрокси м ировалась трапецией. В  соответствии с натурными  
данными продолжительность попуска при q =  qmax п о л агал ась  
не менее 4 ч.

С о гл асн о  данным [3], коэффициент сопротивления k является  
функцией коэффициента Ш ези С и связан  с ним следующ им с о 
отношением:

k =  S C~*. (1 )

В р а сч е т а х  использовалось значение k =  0 ,0 0 5 ,  но для вы яс
нения влияния коэффициента сопротивления на расчетные х а - . 
рактеристики его величина в ар ь и р о вал ась  от 0 ,0 0 3  до 0 ,001 .  
В аж н ы м  ф актором, требующ им экспериментального оп ределе
ния, является п оказател ь боковой приточности р(х, t). Е го  оп
ределение для нижнего течения Д а у г а в ы  ввиду чрезвычайной  
изрезанности берегов и отсутствия достоверной информации не 
м ож ет быть произведено с достаточной точностью. П о э т о м у  для  
связи м еж ду повышением уровня и увеличением поперечного  
сечения реки использовался ряд предположений. Изменение р а с 
х о д а  от плотины Г Э С  до величины, з а д а в а ем о й  на границе в х о 
дящ его потока, учитывалось следующ ей функциональной за в и 
симостью :

g\rt' =  Aft, ( 2 )

где А —  эмпирический коэффициент.
Н епосредственно в расчетной об ласти  увеличение поперечно

го сечения за  счет затопления берегов м ож ет быть определено  
из уравнения неразрывности, записанного в форме:

В » ж  +  ^ Г = ° -  . <3 >

З д есь  В н (х, t)^sB(x, t) и о б о зн ач ает  ширину об ласти  з а 
топления. В  к ачестве простейш его выражения для определения  
Вн м ож ет быть использовано следую щ ее:

Вы{х, t)= D B (x , t), (4 )

. где D >  1 —  эмпирический коэффициент.
Р езул ьтаты  экспериментов показали, что м акси м ал ьн ая  в е 

личина уровня при прохождении волны попуска определяется  
п арам етром  А, а вид кривой уровенной поверхности как  функ
ции времени —  п ар ам етр ом  D. Н а  рис. 5 и зображ ен о п ол ож е
ние уровенной поверхности в районе водного поста А ндрейоста  
при А =  0 ,6 5  и D =  2 ,5 ,  ^тах =  3 6 0 0  м3/с .  П о-видимом у, после про
хож дения волны попуска колебаниями уровня уп р авл яю т иные 
процессы, что сл еду ет  из рис. 5. Р а сч е т н а я  кривая р асп ол ож ен а  
в основном ниже наблюденной, что свя зан о с  отсутствием  учета
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в о з в р а та  воды из боковы х притоков, котор ая поступила туда  
прежде.

П а р а м е т р  А т а к ж е  сущ ественно зави сит от положения у р о в 
ня в Р и ж ск о м  заливе, влияние которого аппроксим ировалось  
экспериментальной степенной функцией вида

Л =  0 ,3 5 Z n + 0 ,55 ,  (5 )

где Z = 0 ,5  — я =  1,8, —  превышение уровня на взморье  
над нулевым уровнем Бал ти й ск ого  моря.

Рис. 5. Эволюция уровня у водомерного поста Андрейоста: 1 — наблюде
ния; 2 ,3  — расчет.

а—при прохождении гребня волны попуска; б—после прекращения сброса

В первом приближении для одномерной модели учитывалось  
влияние ветра и положение уровня в Р и ж ск о м  зал и ве через  
граничное условие. Д л я  этой цели м ож ет и спользоваться уп ро
щенная ф орма уравнения С е н -В е н а н а :

S д \



Соотнош ение (6 )  использовалось для вычисления ц (х, 't) 
до начал а попуска по экспериментальным данным. В дал ьн ей 
шем расчеты производились в предположении о неизменности  
скорости ветр а, в период попуска 5 — 8 ч, т. е. п ол агал ось  
т? (х, t) =  const.

Д л я  вычисления производной в выражении (7 )  необходим а  
информация о величине уровня в Р и ж ск о м  зали ве по данным  
п оста Д а у г а в г р и в а  на весь период вычислений. С л еду ет  о тм е
тить, что использование граничного условия в форме (7 )  при
водит к эффекту частичного отраж ения.

П о сл е  определения п арам етров модели были проведены р а с 
четы суточного х о д а  уровня в устьевой об ласти  Д а у г а в ы  при 
реальны х р а с х о д а х  попуска Р и ж ск о й  Г Э С . М аксим ал ьн ы е р а с 
ходы через плотину при эксп ер и м ен тах составл ял и  от 1600 до  
3 6 0 0  м3/с .  Н а  рис. 6  дем онстрирую тся дв а  вар и ан та расчетов:  
с  учетом выражений (2 )  — (5) и при использовании всех  
соотношений (2 )  —  ( 7 ) .  Д л я  оценки качества вычисленных з н а 
чений уровня его эволюция приведена в районе постов Андрей- 
оста  (а) и Д а у г а в г р и в а  (б).  Н е  вы зы вает сомнений н еобходи 
м ость учета все х  влияющих на изменения уровня факторов (как  
во втором вари ан те р а сч е т о в ) .  О тсутстви е натурных данны х не 
позволило провести детальный анализ особенностей п р о стр ан ст
венной неоднородности эволюции уровенной поверхности в у с т ь е 
вой области . О днако приведенные результаты  показали, что о д 
номерная модель позволяет верно учесть изменение интеграль-

ч ных хар актер и сти к  волны попуска и м ож ет служ ить для конк
ретных расчетов уровенной поверхности и расчетов в устьевой  
о бласти  Д а у г а в ы  в зави сим ости  от величины попуска в Р и ж 
ской Г Э С .

Д л я  реализации двумерной модели волновых процессов часть  
р усла Д а у г а в ы  была аппроксимирована на сеточном ш аблоне  
с пространственным ш агом Дх =  2 0  м, ш аг по времени выбран в 
соответствии с условием К у р ан та  —  Ф р и др ихса —  Л еви  Д£=-1 с. 
Р азм ер ы  сеточной об ласти  составили 2 1 x 1 3 8  уз (рис. 1, у ч а 
сток В ) .

П роведенны е численные эксперименты позволили выявить 
условия применимости сформулированной модели для области  
исследований, влияние схем ной вязкости и зучалось в и деализи 
рованном бассейн е с прямолинейными берегам и  и постоянной  
глубиной Н =  12 м. Н а  вход е з а д а в а л а с ь  волна попуска в виде  
полусинусоиды с амплитудой 1 м и периодом 4 ч. С ила трения  
и ветер не учитывались. Р езу л ьтаты  расчетов в течение 5 ч по
казал и , что уменьшение высоты волны за  счет влияния схемной  
вязкости к концу периодов расчетов со стави л о не более 2 %  
от высоты начального возмущ ения. Тем сам ы м  показано, что 
схемной вязкостью  не вносится сущ ественны х искажений в ре-
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Рис. 6. Суточный ход уровня (наблюдения 19.04.90)
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шение. Оценки и ск аж аю щ его  влияния условий на выходной г р а 
нице на решение, проведенные для идеализированного б ассейн а,  
показали, что ам плитуда остаточны х колебаний после прохож-

Рис. 7.' Рассчитанное поле Рис. 8. Рассчитанное поле уров- 
уровня при прохождении по- ня после прохождения волны 
дошвы волны попуска через попуска

выходную границу

дения волнового возмущения не превосходит 1 % от ее н ач ал ь 
ного значения.

Численные эксперименты по моделированию волны попуска  
для б ассей н а  с реальной морфометрией предполагали так ж е  
р асчет р аспространени я волны с максим альной амплитудой 1 м, 
которая з а д а в а л а с ь  при тестировании модели. Величины ск о ро
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сти течения и уровень на стреж н е за д а в а л и с ь  по данным р а с 
четов одномерной модели. Р и сун ок  7 иллю стрирует прохождение  
подошвы волны попуска через входную  границу и сл аб ую  д е 
формацию фронта волны о берег при м акси м ал ьны х ск оростях  
потока. Н а  рис. 8  п оказано неоднородное пОле уровня после  
прохождения волны попуска через и ссл едуем ую  об ласть . Н а  
рис. 9  приведены кривые изменения уровня в различных о б л а 
ст я х  б ассей н а. Р езу л ьтаты  выполненных расчетов приводят к 
выводу о прогрессивном х а р а к т е р е  волны попуска в устьевой

Рис. 9. Эволюция рассчитанного уровня (цифрами ук а
зано расстояние от входной границы области)

об ласти  Д а у г а в ы . Неоднородный хар ак т е р  береговой линии и 
поля глубин приводят к локальным возмущ ениям, однако в 
силу сущ ественно меньшего по сравнению с длиной волны м а с 
ш та б а , не меняют основных п ар ам етр ов расп ростран яю щ ей ся  
волны. Выявление л окальны х неоднородностей в поле уровня  
м ож ет быть осущ ествлено при условии постановки натурного  
эксперимента с целью обеспечения расчетов данными для уточ
нения граничных условий, полученных из одномерной модели,  
а т ак ж е для верификации результатов. В этом сл учае  р ассч и 
танные зоны интенсификации движений и вихревы х о б р а з о в а 
ний позволят более детальн о п р оанализировать х ар а к т ер  ди 
намики наносов в области  их интенсивных перемещений.
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Е. С. ЕРОФЕЕВА, А. Б. МЕНЗИН (РГГМИ), 
А. И. СМИРНОВА, Н. П. ЯКОВЛЕВА (СПОГОИН)

МОДЕЛИРОВАНИЕ ЦИРКУЛЯЦИИ В ЮГО-ЗАПАДНОЙ 
ЧАСТИ БАЛТИЙСКОГО МОРЯ И ЗОНЕ ПРОЛИВОВ ПРИ 
ШТИЛЕ И НЕСТАНДАРТНЫХ ТИПОВЫХ АТМОСФЕРНЫХ

СИТУАЦИЯХ

Циркуляция, вод в районе Д а т с к и х  проливов и юго-западной  
части Бал ти й ского  моря при различных ск оростях  и н ап р авл е
ниях ветра п р едставл яет интерес при' изучении вод ообм ена и 
сол еобм ен а м еж ду Балтийским и Северным морями.

Получить информацию о течениях в проливах позволяет м е
тод эл ектроанал огового  моделирования, изложенный в работе  
[1]. Диф ф еренциальное уравнение, л еж ащ е е  в основе м етода, в 
общем виде описывает стационарную  интегральную ветровую  
циркуляцию в бароклинном море, но, в зави сим ости  от п о ста в 
ленной задачи, позволяет р ассчи тать  как  ветровую циркуляцию  
в баротропном море (p =  c o n s t ) ,  та к  и циркуляцию в барокл и н
ном море без учета ветра.

Именно эти д в а  условия и были использованы при р а сч е т ах  
типовых полей интегральной циркуляции вод в зоне Д а т с к и х  
проливов, причем условие р = co n st  и сп ользовалось для ск о р о 
стей ветра более 4 м /с, а в сл учае  штиля над морем были р а с 
считаны поля бароклинной циркуляции для все х  сезонов.

Р езул ьтаты  расчетов полей течений при различных н а п р ав
лениях и ск о р о ст я х  ветра опубликованы в р а б о т а х  [2, 3, 4]. В  
настоящ ей ста т ь е  представлены  баротропны е циркуляции при 
нестан дартн ы х атм осф ерны х ситуациях, достаточно ч асто  в ст р е
ч аю щ ихся над морем (циклон, лож бина, греб ен ь),  а т а к ж е  с е 
зонные поля бароклинной циркуляции для зимы, весны, лета и 
осени, рассчитанны е без учета ветра (рис. 1, 2 ) .

И сходны м и данными для моделирования баротропны х цир
куляций послужили типовые поля атмосф ерного давления над  
морем, обусловли ваю щ и е особенности ветровых переносов над  
проливами. П о л я ветра внутри к аж дого  типа распределяли сь  
по градац и ям  скорости ветра: 5 — 9 м /с, 10— 15, 16— 20, больше  
2 0  м/с.

При располож ении ложбины и циклона над морем над про
ливами п р еоб л ад аю т ветры зап адн ы х и север о -зап адн ы х румбов.  
Д л я  них были рассчи таны  циркуляции при всех  четырех г р а 
дац и ях скорости ветра. При гребне над морем в районе проли
вов имеют м есто ю го-ю го-зап адн ы е ветры. Гребень над морем  
отличается очень м алой повторяемостью  в течение года  и наб-
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Рис. 1. Схемы интегральной баротропной циркуляции 
(■фХЮ-10 см3/с) в районе Датских проливов при нестандарт
ных типовых атмосферных ситуациях: а — циклон над морем 
1 0 — 1 5  м/с; б — ложбина над морем 1 0 — 1 5  м/с; в — гребень 

над морем 5 ~ 9  м/с



Рис. 1 (продолжение)

л ю дается  при ск о р о стях  ветра до 15 м/с. Р а с ч е т  баротропной  
интегральной циркуляции сдел ан  для скорости ветра 5 — 9  м/с.

Р езул ьтаты  моделирования показали, что при циклоне, л о ж 
бине и гребне над морем имеют м есто входные потоки в Б а л 
тийское море, причем при циклоне и лож бине основное п оступ
ление вод идет юж нее о. Бор н хол ьм , а при наличи гребня над  
морем —  севернее о. Борнхольм.

При ложбине и циклоне над морем в пр. Больш ой Бельт, а 
т ак ж е  на вы ходе из п р .Ф ем арн-Б ел ьт (в районе М ек лен б ур г
ской бухты ) о б р азу ю тся  небольшие по р азм е р ам  замкнуты е  
круговороты, Кроме того, постоянно имеет м есто круговорот и 
у  восточного побереж ья о. З еландия перед пр. Зунд. Д л я  гребня  
над морем циркуляция в районе Д а т с к и х  проливов уп рощ ается ,  
круговороты перед проливами Зунд и Больш ой Б ел ьт исчезают,  
но возникает больш ая антициклоническая циркуляция вокруг  
о. Борнхольм.

Основной обмен м еж ду  Северным и Балтийским  морями идет  
через проливы Большой Бел ьт и Зунд, но в сл у ч ая х  ложбины  
над морем воды пролива Больш ой Б ел ьт не п оп адаю т в Б ал -  

- тийское море, а вовл екаю тся в зам кнутую  циркуляцию вокруг  
о. Фюн. В сл ед ств и е этой циркуляции направление потока в 
проливе М алы й  Б ел ьт противоположно потоку проливов Б о л ь 
шой Б ел ьт и Зунд.
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Рис. 2. Схемы интегральной бароклинной циркуляции 
(грХЮ-10 см3/с) в районе Датских проливов: а, б, в, г — зи

ма; весна; лето; осень соответственно
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При синоптических ситуациях, когда циклон и лож бина р а с 
п ол агаю тся  над морем, р асходы  через пролив З ун д больше, чем 
через пролив Больш ой Бел ьт (табл . 1 ) ,  причем можно отметить  
сл едую щ ее: чем сильнее поток через Зунд, тем более мощный 
приток воды в Б ал ти й ск ое море идет юж нее о. Бор н хол ьм , но 
чем ближ е эти значения м еж ду собой, тем он сл аб ее . При греб-

Т а б л и ц а  1

Значения водообмена в проливах при различных направлениях и скоростях 
ветра над морем (баротропная циркуляция при циклоне, ложбине и гребне

над морем)

Синоптиче
ская 

ситуация 
над морем

Скорость 
ветра, м/с

Расходы в Датских проливах, км3/сут

пр. Малый 
Бельт

пр. Большой 
Бельт пр. Зунд Суммарный

водообмен

Циклон 5— 9 1,28 - 1 , 4 9 - 4 , 6 8 - 4 , 8 9
10— 15 1,18 - 2 , 3 6 - 6 , 7 4 - 7 , 9 2
16—20 3,20 - - 1 , 2 0 - 1 0 , 4 - 8 , 4 0

> 2 0 9,79 - 7 , 3 4 - 1 1 ,8 3 - 9 , 3 8

Ложбина 5—9 ' 0,80 - 0 , 7 0 - 0 , 7 5 - 0 , 6 5
10— 15 1,48 - 0 , 9 9 - 1 , 7 7 - 1 , 2 8
16—20 3,77 - 3 , 9 7 - 9 , 5 4 - 9 , 7 4

> 2 0 8,17 - 7 , 0 6 -1 9 ,3 1 - 1 8 ,2 0

Г ребень 5—9 0,75 - 2 , 2 4 - 1 ,3 7 - 2 , 8 6

не над морем р а с х о д  через пр. Больш ой Б ел ьт больше, чем через  
Зунд, и приток воды в Бал ти й ск ое  море происходит севернее  
о. Борн хольм . Н аи б о л ее  хар актер н ы е типы циркуляций при не
стан дар тн ы х атм осф ерны х си туаци ях приведены на рис. 1 а .—  в.

Исходны м и данными для моделирования бароклинной цир
куляции послужили поля плотности, рассчитанны е по данным  
температуры  и солености на гори зон тах [5, 6, 7] и осредненные  
по сезо н ам : зима, весна, лето, осень. Резул ьтаты  м одел и р ова
ния (рис. 2 а —  г) показали, что для всех  сезонов н аблю даю тся  
выходные потоки из Бал ти й ского  моря, причем :;имой, весной и 
осенью отток воды из моря идет южнее, а летом —  севернее  
о. Б орнхольм. Н ап р авл ени е потока в пр. Малый Бельт всегда  
со в п ад ае т  с направлением потока в Зунде. Зимой и летом н а б 
л ю дается  зам к н у тая  циркуляция вокруг о. Фюн. Х арактерной  
особенностью  для всех  сезонов года является наличие крупного  
циклонического круговорота у восточного побережья о. Зеландия  
при п одходе вод к пр. Зунд, а т ак ж е  ряда антициклонических
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круговоротов севернее и южнее о. Борнхольм. Величины р а с х о 
дов, рассчитанны е для проливов Большой Бельт, М алый Бельт  
и Зунд приведены в табл. 2. И з таблицы видно, что расходы  в 
З ун де и М ал ом  Бельте п ревосходят р асходы  в проливе Большой  
Бельт, а направление потока в пр. М алый Бельт всегда  со в п а 
д ае т  с направлением потока в Зунде.

Таблица 2
Значения водообмена при малых скоростях ветра и штиле (бароклинная

циркуляция)

Сезон

Р'асхоДы в Датских проливах, км3/сут

пр. Малый 
Бельт

пр. Большой 
Бельт пр. Зунд Суммарный

водообмен

Зима 0,57 - 0 , 2 3 0,42 0,76

Весна 0,11 0,08 0,53 0,72

Лето 0,57 - 0 , 5 7 0,61 0,61

Осень 0,19 О О со О СО -**3 1.14
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ДИАГНОСТИЧЕСКИЙ МЕТОД ОПРЕДЕЛЕНИЯ ТЕЧЕНИЙ
В П Р О Л И В А Х

В одообм ен  многих морей через проливы играет важ ную  роль 
в их режиме. Д о ст а то ч н о  привести примеры Белого, Ч у к о т ск о 
го, Бал ти й ского , Японского и др уги х морей. П оток  вод в проли
в е —  однонаправленный или разнонаправленный —  зави си т от 
многих причин, среди которых основными представл яю тся р а з 
ность плотностей вод на к онц ах пролива, уклон уровня в про
ливе и напряжение трения ветра. П ок а еще нельзя ск а за ть , что 
их влияние на течения полностью выяснено, та к  как трудно  
определить уклон уровня, связанный с двумя другими уп ом я
нутыми ф акторами.

И звестно, что наиболее просто поток вод через пролив в не
проточное море определяется из уравнений б а л а н са  м а с с  воды 
и соли или тепла. Д л я  этого надо достаточно точно знать ср е д 
нюю соленость или тем п ер атур у проходящ их через пролив вод. 
ИсхоДя из неизменности солености или энтальпии и о б ъ ем а вод  
моря получается ф ормула, определяю щ ая поток вод через про
лив Qi, 2 в одном и другом  направлении в зависим ости от прес
ного б а л а н са  моря q и солености вод Si и S 2:

0 1 ,2  =  ? ^ .  (1 )

П о ск ол ьку при получении этой формулы используется неизмен
ность о б ъ ем а воды в море, то этот м етод пригоден для ср едн е
многолетних оценок.

Н естацион арн ы е уравнения б а л а н с а  м ассы  воды и соли бы 
ли использованы при описании водо- и сол еобм ен а м еж ду Б а л 
тийским морем и С к агер р ак о м  [4]. Х отя  при решении уравнений  
применялись некоторые недостаточно обоснованные гипотезы о 
солеобм ене через галоклин, о выражении плотностного потока 
м ассы , об изменении толщины верхнего слоя воды в Д а т с к и х  
проливах, тем не менее принципиальная постановка задачи  з а 
сл у ж и в ает  внимания. В то ж е время х ар ак тер  скоростей тече
ния в проливе не определяется и перенос м ассы  воды и соли за  
счет уклона уровня м ож ет быть учтен, если последний известен.

Не всегда удобен динамический метод определения течений 
в проливе, так как при однонаправленном градиенте плотности 
с его помощью не удается вычислить разнонаправленные тече
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ния, которые, например, имеют м есто в Босф оре, Гор л е Белого  
моря, Г и б р а л та р е  и в других проливах.

И ногда при определении переноса вод через пролив исполь
зуется к вази стацнон ар н ая си стем а уравнений движения без а д 
вективных сл агаем ы х. Такой подход в общем реалистичен, если  
не принимать во внимание детали заци ю  течений около берегов.  
П о ск ол ьку уровень у берегов пролива, а ч асто и на его концах, 
не известен, то решение уравнений проводится с введением ин
тегральной функции тока Чг через уравнение вихря.

И звестно, что применение операции вихря исключает г р а 
диентную состав л яю щ у ю  течения, а в уравнении о стает ся  то л ь
ко перенос вод за счет завихренности и эффектов С Э Б И Р .  Есл и  
ж е  дно пролива ровное, т. е. глубина Н =  con st,  и не учиты
вается  изменение п ар ам етр а  Кориолиса (f =  c o n s t ) ,  то при пере
численных ограничениях уравнение вихря о к азы в ается  м ал о ин
формативным

где К —  коэффициент горизонтальной турбулентности; тя , г0 —  
напряжения трения у дн а и на поверхности; ро —  стан д ар тн ая  
плотность воды.

В полученное уравнение плотность воды (р) и уклон уровня  
(£ ) ,  влияющие на течения в большинстве проливов, обычно вво

дятся  через грубо определяемое донное трение. Е сл и  пролив  
глубокий, т. е. верхний и придонный пограничные слои трения  
не см ы каю тся, то при выражении придонного трения по Аккер-  
блому используется формула

где k —  коэффициент вертикальной турбулентности; g  —  у ск о 
рение свободного падения.

При линейном изменении плотности воды и уровня по гори
зонтали п равая ч асть формулы (3 )  р авна нулю. В этом случае  
полный поток, определяемый уравнением ( 2 ) ,  не зави сит от  
градиента плотности воды и уклона уровня, а зависит только  
от граничных условий. В том случае, когда в к ачестве гранич
ного условия за д а н  пресный б а л а н с  q, т. е.

K V ^  =  — rotz ( хя - t 0),
Ро

(2 )

rot
2 /  ’

(3 )
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¥о §тб Означаёт, Чтб fe уравнен и ях движения дйя полного пото
ка вхо д ят не реальные значения Т ,  а средние по ширине, про
лива L. При направленной оси у поперек пролива уравнение  
без учета горизонтальной турбулентности будет

g r i  я  g  ?■ дР -, ,
(4 )о

Е сл и  каким-то об разо м  выразить напряжения трения у дна через 
входящие в уравнение (4 )  характеристи ки , то можно определить  
уклон уровня для дальнейш их р асчетов скорости течения.

В работе  [3] предпринята попытка и зб еж ать  использование  
уравнения вихря. Реш ение уравнений выполнено аналитически, 
что вынудило авторов провести значительные упрощения. П р е д 
п ол агал ось , что в проливе вы деляю тся два слоя переменной  
толщины с постоянными плотностями воды. Эти слои не см еш и 
ваю тся  и дв иж утся без трения. Т ак о е  предположение позволило  
считать, что скорость течения в к аж до м  сл ое неизменна по вер
тикали. С ледовательн о, на границе слоев имеет м есто разрыв  
скоростей со всеми вытекающими последствиями. П о-видимому,  
не учитывать трение мож но только в глубоких и. широких про
л и вах.

Н аи б ол ее  простые решения, хар ак тер и зую щ и е установи вш и е
ся течения в проливах получены при пренебрежении ускорением  
Кориолиса [1, 2]. О днако при этом не воспроизводится перекос  
уровня поперек пролива и решения более или менее о то б р а ж а ю т  
ха р а к т ер  течений в узки х и мелких проливах.

П р е д ст а в л я е тся ,  что при определении переноса вод через  
пролив ч асть упомянуты х ограничений можно снять, если р а с 
см атр и вать  циркуляцию, х ар ак тер и зу ем ую  уравнениями д в и ж е
ния Э к м ан а.

При использовании комплексной формулы записи они с в о 
дятся  к выражению

&С  1 _

3 ? - 2 i “’ c  =  - S S v P * '  (5 )

г  . „ { / 0 , п дР . др
где C = u  +  w, a2 =  f/2k, V P k — -------- (- i ------.

дх ду
При известном на поверхности пролива напряжении трения

dC  т° 4 -  гЧ° т 
ветр а — -------— —  = ------------ и усл ови и  прилипания на дн е

С ( Я )  =  0 решение уравнения (5 )  имеет вид
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-slip ( / /  — z)
jfePoP ch p /7

н
-f-shpz J y P k ( t ) s h p ( H  —  ^ ) d s  , (6)(6 )

Z

где |3 =  a ( l  +  Q.
В ы р аж ени е (6 )  п р едставл яется  чисто формальным и не м о 

ж ет практически использоваться  из-за неизвестности гради ен 
тов -давления. Д а ж е  если считать поле плотности воды и зв ест
ным, что в сегд а  принимается при диагностических р а сч ет ах , то  
градиенты уровня нужно каким-то способом  определять. К ак  
уж е выше отм ечалось, переход к полным потокам и операция  
вихря позволяют исключить градиенты уровня. При этом из 
полученного уравнения для интегральной функции тока полное  
значение последней м ож ет быть получено только при знании  
ее величин на гран и ц ах  проливов. Она, как правило, не бывает  
известной и вычисляется только по градиентам  плотности без 
учета уровня.

Определение уклонов уровня в проливе облегчается  тем, что 
можно восп ол ьзоваться  значением сум м арн ого  переноса через 
пролив и условиями на его боковых границах.

Е сл и  проинтегрировать вы ражение (6 )  от поверхности до  
дна, т. е. получить полный поток, то

Д л я  упрощения дальнейш их вы кладок и расчетов п редпола
гается , что давление можно описать выражением

Г N  "1

В этом сл учае  со ставл яю щ и е полного потока U и V по осям ко
ординат х и у будут иметь вид

P { x , y , z ) = g р0 С +
Z J  п

п = 1

У ) , я_,
(8 )

U = j -  [ ^ ( 5 2 - C v) +
(\г +  Дз)(®2 —  ® i) +  (£у —

2 а ( 1  +  в )  J +

ВъЪ—ВъЪ В о 
2 а2 *

( 9 )

П



V--

где

g
Н\Ц.Л в,)

( t y -  Bt) ( @ 2 -  6 i )  — (* ,  +  £ 3) (&i +  в 2)
2 a  ( 1 - 1 - 0 )

, Bb<? X+B&2 Br0
2 a* 2ая ’

( 1 0 )

S r
~f- Ha<3y Ha,

В,

2 a 2

г2л- ~Ь Ha3x

Нла„

На
2 а2 , 2

fl2y ~Ь 2 На$у

П = 2 
N

и
п =  2

П{П-\- 1)

Н папу 
п(п +  1)

2 а2

"Ь 2  НаЪх

Наи

2  а 2
■На,

В,

В л

_j_ 
£р0 /

iy

^  /  й8*

ъп *= 2 
N

- 2п = 2

Н па„
п

Н папу

а‘ ■ аiy

Р̂о + / V “2 +  а 1л- •

©i =  th а Я ( 1  +  t g 2a ^ ) ,  02=  (1 — Ш2а Я ) 1 £ а Я ,  @ =  t g 2a Я • t h 2a Я ,  

ф1 =  ch а Я  cos а Я ,  ф2 =  sh а Я  sin а Я .

Е сл и  направить ось л: вдоль пролива шириной L  и проинтегри
ровать вы ражения (9 )  и (1 0 )  по г/ в п р ед ел ах  от 0 до  L, то  
л евая  часть первого п о л учен н ого 'вы р аж ен и я будет р авн а с у м 
марн ом у р а с х о д у  воды через пролив, эквивалентному пресному  
б а л а н су  q, а п р авая  часть второго вы ражения будет р авн а нулю  
из-за отсутствия потоков воды через берег. П ри м ем  ради про
стоты вычислений глубину поперек пролива постоянной, тогда

? Д  =  7 h ( b 2 - Q -
(Сл- + 5 3) ( 0 2 -  0 , )  ■+ (L  -  В,)  ( 0 ,  +  0 . )

2a (1 +  0 ) +

£ 5®2 —  ^ 6? !  , Ва
~Ь ( И )
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о =
g r-f(5 I Г \  I ' ^ H ® 2  —  ® i)  -\-(-x +  B s)(QlJr  @ 2)n  \d , - f  чл. ;  н--------------------- 2a (1 + 0 )  

£ 5? !  +  Въ

+

2a2 (<pj2 -f <p22) 2a2 (1 2 )

Ч ерта н ад хар актер и сти кам и  о б озн ач ает  их интегральное з н а 
чение, деленное на L.

И з полученных уравнений н аходятся  уклоны уровня, средние  
для любого поперечного сечения пролива:

dl
дх

2oaH (1 +  в ) 0 , - 0 ,
А  +  — — - d 2 (1 3 )

где

Dx

* ^  +  ( 0 , - 0 ^  

яг — 2а//(1 +  ©)
1 7 = ;» = о. +  (е . -9 , )»  1(ва- в , ) Р , - ао,1. (И)

а:= 2а// (1 +  0) —  (®1 ~Ь02)> 

о  В5<о1 Л-В&г
gH

D  2

5 ’ ?12 +  ?2* 

2qa2

( в 2— е х) ,в4 + ( © , + в 2) /^з =
1 *

g H L ■BR

2а//(1 +  0)

Ti2 +  ?22

+
( 9 ,  +  вз)  д 4 +  ( е , - е 8) д 3

2а//(1 +  0) Я ,

Эти уклоны удобно использовать в Качестве граничных в м о д е
л ях  с уравнениями вихря, вы раженного через уровень. С о с т а в 
ляющие скоростей течения по осям координат на р азн ы х гори
зо н тах  получаю тся из выражения (6 )  с  учетом ап п р окси м а
ции (8)

N _
zna„

/

u,2x
2 a 2

П х
Ч у П +

/1 — 2

(с -  Я 4) (<р,<р3 +  ср2®4) +  (Сх +  В3) (cp,tp4 —  <р2%)
-1.

4 "

«Рг2 +  'Рг2

^5 [^OPi — 9г) +  (?i ~1~'Рг)] +  Be [с\ (?з  —  ? i )  +  c -2(,|Pi +  Т2)]

i l 5 )
( 'P i2 H - T 2 2)



V  ■■
g_
f

2y У  . Sy

2 a ^ Cx +  Z l ^

„ fl.. 
sл - 2

( ? 1 ? 3  +  СР2<¥>4 ) ( ч г  +  B s)  +  ( ? 2 ? 3  T .T 4) ( ^y  ^ 4)

+  -

где

tPi2 +  ?22

В a [ C j  ( f ,  —  <p2 )  —  C 2 («1 +  У а )1  +  # 6  [<M (?1 +  9 2 )  +  <~2 (?1 —  ?2

+

2a (tpj2 +  <p2*)
(1 6 )

Ci =  ch[a (H — z) ]sin[a (H — z) ], 
c 2 =  sh[a (H — z) ]cos[a  (H — z)], 

cp3 =  ch az cos az, 
cp4 =  sh a z s i n  az.

Н а  рис. 1 п оказан  профиль средней скорости течения вдоль  
осредненных по ширине Д а т с к и х  проливов. Н а  основе среднего

-2 -7 2 U см/с

Рис. 1. Профиль скорости течения в осред- 
ненном по ширине проливе между Катте
гатом и Балтийским морем (и > 0 в сторону 
Балтийского моря. Нижняя шкала для кри
вой 3): 1 — при нулевом- пресном балансе 
моря; 2 — при среднегодовом балансе 
465 км3/год; 3 — при повышении уровня в 

Каттегате Сх =  - 4 - 10~6

распределения плотности воды принималось, что среднее з н а 
чение изменения условной плотности от южной части К а т те га т а  
до района Арконской впадины в поверхностном слое с о с т а з -
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Ляёт a , * = - i $ . i O - ie. При выводе формул пол агал ось , что бсЬ Я 
н аправлена в сторону Бал ти й ск ого  моря, где плотность воды 
меньше, чем в К аттегате . П оперек пролива у сл овн ая плотность  
ум еньш ается вдоль оси у  и а 1у =  — 1 , 5 - Ю-10. Изменение средних  
вертикальных градиентов условной плотности состави л о  
о2Х — — 1 , 4 - 10-13 см -1,. а2у =  1 ■ 10-13 см -1.

Глуби н а пролива принималась равной #  =  2 0  м. При верти
кальном коэффициенте турбулентности k =  10 с м 2/с  в предполо
жении нулевого пресного б а л а н са  Бал ти й ск ого  моря профиль  
скорости течения показан кривой 1. Видно, что из-за разности  
плотностей в глубинных сл о я х  происходит зато к  воды из К а т 
т егат а  в Бал ти й ское море, приводя в нем к повышению уровня  
на 7 — 8 см и со ответствую щ ем у стоку поверхностны х вод. При  
таких гипотетических услови ях и неизменном поле плотности  
приток вод в Б ал ти й ск ое море и сток из него равны. Скорости  
течения в верхнем и нижнем сл оях пролива небольшие, что 
обусловлено малой глубиной и малым перепадом ги д р о стати 
ческого давления.

К ривая 2 хар а к т ер и зу ет  профиль скорости течения вдоль  
пролива при среднегодовом  значении пресного б а л а н са  Б а л 
тийского моря 4 6 5  к м 3/год. Он вызвал повышение уровня моря  
и увеличение в нем гидростатического давления. В  резул ьтате  
уменьшился горизонтальный градиент давления в придонном  
слое, приведший к ослаблен и ю  за т о к а  вод из К а т т е г а т а .  Ос- 

, новная толщ а пролива зан ята стоком вод из Бал ти й ск ого  моря.  
Н о и в этом сл учае  скорости течений оказы в аю тся  небольшими.

З ави си м ость  перекосов уровня и скоростей течений от ин
тенсивности турбулентного перемешивания сл а б а я .  При k = l ,  
10 и 50  с м 2/с  градиенты уровня вдоль оси х составили со о тв ет
ственно 3 , 0 7 - 1 0-7 , 3 , 2 0 - 1 0-7 и 3 , 4 6 - 10-7 . С л аб о  меняются и ск о 
рости течения, хотя с увеличением k имеется некоторый их рост  
в поверхностном слое.

Н аблю ден н ы е скорости течений в Д а т с к и х  проливах су щ е 
ственно больш е приведенных по р езул ьтатам  р асчета. Это с в я 
зано с тем, что в реальны х у сл ови ях на течения влияет напря
жение трения ветра и изменения уровня, обусловленные неуч
тенными здесь внешними ф акторами. В данной зад а ч е  они могут  
быть введены как внешние параметры.

Е сл и  происходит дополнительное изменение уровня в р е 
зу л ьтате ветрового нагона, длинной волны или еще каких-либо  
причин, то они должны сум м и р оваться  с получаемыми по ф ор
м улам  (1 3 )  и ( 1 4 ) .  С корости течения вычисляются по р езу л ь
тирующим значениям уровней. О к азал ось , что роль этих д о б а 
вок весьм а сущ ественна. Например, при дополнительном пере
косе уровня t,x — — 4 - 1 0 -6 , хар актер и зую щ ем  подъем уровня со  
стороны К а т т е г а т а ,  скорость течения резко в о з р а с т а е т  (рис. 1,
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кривая $). П ричем в поверхнбегйом сл ое п роисходят сток вбдУ  
из Бал ти й ск ого  моря. П ри  этом условие б а л а н са  м а с с  н а р у 
ш ается  и заток  превы шает сток воды.

Н апряж ен и е трения ветра сравнительно сл аб о  влияет на 
перенос вод через пролив, так  как из-за влияния берегов про
лива всегд а  ф ормируется перекос уровня, приводящий к г р а 
диентному течению, осл а б л я ю щ е м у  дрейфовую составляющ ую .'  
П о эт о м у  при ветре порядка 5 м /с  скорость течения в Д а т ск и х  
проливах изменяется на 2-1-3 см /с .

Д а т с к и е  проливы с точки зрения вы хода во д ор азд ел а  на по
верхность являю тся узкими. К  категории широких можно о т 
нести Гор л о Б ел ого  моря. Р асч еты  поля скорости течения, вы
полненные студентом-дипломником С. Н. Федоренко, позволяют  
четко выделить фронтальную поверхность на р азрезе , п р оходя
щем На вы ходе из Г о р л а  в б ассейн Б елого моря. Вполне з а к о 
номерен ее наклон, приводящий к тому, что в поверхностных  
сл оя х  п р ео бл ад ает  стоковое течение (рис. 2 ) ,  а в придонных —

Рис. 2. Вычисленные поверхностные течения осенью 
1981 г. Обозначения градаций скорости течения, см/с:

/— < 5; 2—5-т-Ю; 3— 10-Ч-15; 4—15-^20

плотностное (рис. 3)..  Вычисление течений проводилось По д а н 
ным тем пературы  и солености осенью 1981 г. при задании  
постоянного коэффициента вертикального турбулентного пере
мешивания 1 -1 0 ~ 2 м 2/с  и пресном б а л а н се  Б елого моря, равном  
231 к м 3/год. О к азал о сь ,  что в этом сл учае без учета ветра з а 
ток баренцевоморских вод через Гор л о в б ассейн  моря с о с т а в 
ляет примерно 2 - 103 к м 3/год.
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Рис. 3. Вычисленные течения на глубине 30 м. Обозначения 
те же, что на рис. 2

Рис. 4. Вычисленные поверхностные течения при юго-запад
ном ветре скоростью 6 м/с. Обозначения те же, что на рис. 2



Оценка влияния ветра проводилась в виде модельного э к с 
перимента, в котором считалось, что, имеет м есто постоянный  
юго-западный ветер скоростью  6 м/с. В отличие от сравнительно  
узких Д а т с к и х  проливов, ветер в более широком проливе вызы
вает хорош о зам етн ое  дрейфовое течение, наиболее четко про
являю щ ееся в сум м ар ном  поверхностном течении (рис. 4 ) .

Усиливш ееся течение зан и м ает  большую часть ширины про
лива. При этом белом орские воды оттесняю т воды Б ар ен ц ева  
моря к северном у берегу. С глубиной стоковое течение о с л а б е 
вает, а заток  барен цевом орских вод у си л ивается  (см . рис. 3 ) .  П о 
следнее обусловлен о тем, что ветер южных румбов усиливает  
вынос белом орских вод. При этом происходит понижение уровня  
Б елого моря, увеличивается горизонтальный градиент давления  
и уси ливается  поступление в придонных сл оях пролива б ар е н 
цевом орских вод. Н о в целом влияние ветра на глубинные т е 
чения сущ ественно сл аб ее , чем на поверхностные. П о эт о м у , в 
частности, не приведен рисунок глубинных течений без учета  
ветра.

-В данной ста т ь е  использованы уравнения движения без не
стационарной составляю щ ей . В дальнейшем ее сл едует учесть,  
чтобы выяснить «подстройку» течений в проливах к меняющимся  
во времени полям плотности воды и ветра.
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УДК 551.465

М. Ю. АНЦИФЕРОВ, В. И. СЫЧЕВ (РГГМИ)

ОЦЕНКА КАЧЕСТВА ПРОСТРАНСТВЕННОЙ 
АППРОКСИМАЦИИ ОКЕАНОЛОГИЧЕСКОЙ 

ИНФОРМАЦИИ

Значительная п р остранственно-врем енная изменчивость о к е а 
нологических элементов во многих сл уч ая х  не позволяет исполь
зовать  априорные статистические оценки при восстановлении  
полей в океане. К ак  правило, так и е оценки проведены на о с 
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нове коротких рядов анизотропной в простран стве инф орм а
ции. Поэтому существенно ограничена для океана область при
менения метода объективного анализа [1], а корректность по
строения полей другими методами должна быть доказана.

В общем случае восстановление поля по данным наблюде
ний производится в четырехмерном пространстве. Тогда интер
поляция элемента f в точку г0 по известным его значениям в 
точках г\, г2, . .., гп (г — радиус-вектор пространства) осущест
вляется следующим образом [1]:

l ( r o) =F( f ( n) , f ( r 2) , . . . , f ( r „) ) .  (1)

Вид функции F характеризуется способом интерполяции, а 
также может определяться исходной информацией (дискрет
ностью распределения, статистическими параметрами).

Одним из наиболее распространенных методов, простых и 
экономичных при вычислениях, является представление F ли
нейной однородной функцией своих аргументов:

f ( r 0) =  2  a{f (r(), (2 )i = 1 ■
где аи аг, . . . ,  ап в общем случае не зависят от исходной ин
формации! Линейная интерполяция объединяет в один класс и 
такие методы, в которых весовые коэффициенты определяются 
как функции координат точек с исходной информацией.

Как правило, приведенные методы применяются к выбор
кам, определяющим поля, для которых должны выполняться 
условия стационарности, однородности и изотропности. В этих 
случаях достаточное количество измерений позволяет исполь
зовать' для описания полей различные статистические законы 
распределения и такие их показатели, как математическое ожи
дание, дисперсия, корреляционная функция и другие.

Построенные по результатам измерений поля океанологиче
ских элементов не отвечают условиям стационарности, однород
ности и изотропности. Причина заключается в неоднородности 
поля средних для любых пространственно-временных масшта
бов. Для океанов и морей характерна также значительная не
однородность дисперсии элементов и ее пространственно-вре
менная изменчивость. Поэтому использование соотношений, по
лученных для однородных и изотропных полей и примененных 
в последующем для структур, не отвечающих этим условиям, 
может привести к погрешностям, характер и величина которых 
априори неизвестны. Кроме того, операция (1) однородное и 
изотропное поле преобразует в неоднородное и анизотропное. 
Следовательно, при подобных преобразованиях необходимо 
иметь информацию о трансформации исходных структур и из
менении их статистических моментов. Обычно наибольш ие труд-
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ности возникают при восстановлении полей на м а с ш т а б а х ,  не 
превосходящ и х синоптические, что свя зан о с их значительной  
пространственно-временной изменчивостью. В аж н у ю  роль при 
построении полей так и х м асш таб о в  имеет операция приведения 
данны х наблюдений к единому периоду осреднения [2], либо  
вычисление оценки погрешности замены среднего единичным и з
мерением [3]. П о э т о м у  реком ендуется предвари тельн ая о б р а 
ботка исходной информации.

Ош ибка восстановления поля по натурным данным зависит  
от точности определения оценок м атож идания, дисперсии и нор
мированных корреляционных и структурных функций. Т ак  как  
эти оценки определяю тся на основе ограниченного количества  
измерений и имеют случайный ха р а к т ер ,  то и свой ства этих  
оценок зави сят от числа реализаций. Д л я  описания сравнения  
п арам етров исходной реализации с резул ьтатам и  во сст а н о в л е 
ния различными м етодам и в узлы регулярной сетки можно при
менить понятие эргодичности. Т огд а  в зависим ости от целей  
исследования могут быть выбраны те параметры , относительно  
которых р а ссм а тр и в аю т ся  эргодические свой ства. А  лучшими  
могут считаться методы восстановления поля, обеспечиваю щ ие  
сходи м ость  п ар ам етр ов восстановленного поля, например м а 
тож идания или автокорреляционной функции, к его значению  
для исходной выборки. Одновременно необходим контроль за  
изменением других пар ам етр ов, хар ак тер и зу ю щ и х поле и ин
ф ормирующ их о точности вычислений. С реди п ар ам етр ов, о т 
носительно которых р а ссм а тр и в а ю т ся  эргодические свойства,  
обычно выделяют м атож идан и е, дисперсию, градиент поля, кор
реляционную и структурную функции. Кроме того, при в о с с т а 
новлении полей сл едует контролировать изменение взаимной  
корреляции для исходны х и восстановленны х множ еств. Только  
в этом случае можно судить о соответствии построенных полей 
исходной выборке. С л едует  отметить, что не менее сложной  
является з а д а ч а  определения эргодических свойств выборки, 
т. е. условий соответствия хар ак тер и сти к  реального поля и д а н 
ных выборки.

В к ачестве м етода интерполяции м ож ет использоваться ли 
нейное представление ( 2 ) ,  в котором весовые коэффициенты а{ 
могут б ы т ь ' рассчитаны  на основе известной автокорреляцион
ной функции (.1,-, определенной по данным исходной выборки:

^  =  • (3)
2  v-i 

i = 1

И звестно, что нормированная автокорреляционная функция 
имеет следующ ий вид [1]:
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(4)

где I —  р асстояни е; d —  дисперсия эл емента f.
Б ол ее у добн ая ф орма для расчетов м ож ет быть п редставлена  

следующ им об разо м , например, из [4]:

пк —  число пар / / / / .
Д л я  анизотропного поля автокорреляция |i(/) м ож ет быть 

вычислена с учетом направления в зависим ости от х а р а к т е р а  
информации и гидрофизических условий района. Т ак  как з н а 
чение jx( /)  есть функция только р асстояния (и направления в 
более общем сл у ч а е ) ,  то, зная его, легко можно р ассчи тать  к о
эффициенты at. Б о л ее  трудоемким является учет п р остр ан ст
венной неоднородности ji. Д л я  этой цели м ож ет быть использо
ван ан ал ог м етода оптимальной интерполяции, для которого из 
предыдущих расчетов использована информация о р ади усе к ор 
реляции, т. е. расстоянии, на котором (х(/)  о б р а щ а е т ся  в нуль. 
Т о гд а  внутри р ад и у са  корреляции р еал и зуется  си стем а линей
ных уравнений для определения весовых коэффициентов а г:

З д есь  ti —  м ера случайны х ошибок данны х наблюдений. О д н а 
ко данный м етод тр е б у е т  большого времени для реализации,  
т ак  как си стем а уравнений (6 )  реш ается для к аж до го  узл а  
регулярной сетки.

П о  иррегулярным данным съемки в северной части А т л а н 
тического ок еана были восстановлены  поля различных эл ем ен 
тов на задан н ы х горизонтах. П остроен и е вертикального про
филя производилось с помощью кубических сплайнов. О дн овре
менно был проведен анализ погрешностей наблюдений и их 
фильтрация. П о формуле (5 )  рассчитаны  автокорреляционные  
функции, пример которых приведен на рис. 1 для исходны х вы
борок температуры  и солености на гори зон тах 10 и 5 0  м. Не  
о стан ав л и в ая сь  на серьезном анали зе полученных р асп р е д е л е
ний, отметим сущ ественное различие вида кривых и величин 
р ад и у са  корреляции для температуры  и солености. Были т а к 
ж е рассчитаны  автокорреляционные функции температуры , с о 
лености, условной плотности и динамических высот для различ
ных горизонтов. Полученные результаты  и спользовались для

(5)

. 2  afrji +  а<п =  о̂/> для ; =  1 , 2 , . . . (6 )
;  = i



ййтерпбляции значений элементов в узлы регулярной сетКй С 
помощью выражений (2 )  и ( 3 ) .  Эксперименты по учету пр ост
ранственной неоднородности ц не убедили в цел есообразн ости  
ее учета главным об р азо м  из-за малой длины выборки. В  связи  
со значительными различиями р ади усов корреляции анализи-

Рис. 1. Нормированная автокорреляционная функция: 1, 2 — темпера
туры на горизонтах 10 и 50 м, 3, 4 — солености на горизонтах 10 и

50 м

руемы х океанологических элементов о к а за л о сь  невозможным  
вы брать его хар а к т ер н о е  значение для последую щ их вычисле
ний. П о э т о м у  весовые коэффициенты по формуле (3 )  оп р еде
лялись в соответствии с корреляционной структурой к аж до го  
элем ен та. Это позволило добиться сохранения не только ав т о 
корреляционной функции и сходного и восстановленного полей, 
но и корреляционных связей м еж ду различными элементами  
для исходной совокупности и после операции восстановления.  
Т аб л и ц а 1 иллю стрирует плохую связь м еж д у рядами элементов  
на. горизонте 10 м, а т а к ж е  небольшую погрешность, вносимую  
при восстановлении,



В к ачестве альтёрНатйвнУх примеров и спользовались Мётб- 
ды восстановления Б а р н еса ,  примененные Л еви тусом  в работе  
[5], и весовой анизотропной интерполяции [1]. С равнение полей,  
восстановленны х по ( 2 ) ,  (3 )  и методом Б а р н е са  на рис. 2, а 
т ак ж е  их основных хар актер исти к, Приведенных в таб л . 2, не 
позволяет отд ать  предпочтение, ни одному из них.

Рис. 2. Восстановленное поле температуры на по
верхности методом оптимальной интерполяции (У) и 

методом Барнеса (2) [5]

Б олее того, основные п оказатели поля, восстановленного м е 
тодом Б а р н е са ,  о к азал и сь  наиболее близкими к х а р ак т е р и ст и 
кам исходного поля, а величина погрешности восстановления —  
наименьшей. О днако анализ был бы неполным, если не п р оан а
лизировать степень деформации автокорреляционной функции 
от исходной к восстановленной совокупности. Н а  рис. 3 приве
дены графики автокорреляционной функции восстановленны х  
полей методом оптимальной интерполяции, методом Б ар н е са  и 
с помощью анизотропной интерполяции. Т ак  как м етод опти
мальной интерполяции и спользовал информацию о корреляцион
ной структуре исходной совокупности, то автокорреляционная  
функция построенного с помощью этого м етода поля практиче-



Коэффициенты корреляции между йсхоДнымй и восстановленными 
совокупностями элементов на горизонте 10 м

Таблица I

TS T't Sat ■ Ь 7 /д ш , дин

^ и с х . 0 , 4 6 1 5 — 0 , 4 9 8 6 — 0 , 1 8 9 4 0 , 5 1 0 1 - 0 , 0 7 1 5 0 , 1 6 5 1

Л " в о с с т - 0 , 4 2 1 2 - 0 , 5 1 0 2 - 0 , 2 0 6 8 0 , 5 0 7 7 — 0 , 0 4 4 6 0 , 1 4 6 6

Таблица 2
Оценка характеристик исходного и восстановленного полей 

(методом оптимальной интерполяции — в числителе, методом Барнеса —
в знаменателе)

Характеристики поля и критерии 
восстановления данных

Исходное
поле

Восстанов;

в исходных 
точках

1енное поле

в узлах 
сетки

Математическое ожидание 7 , 5 7 2 7 , 5 4 7 7 , 4 6 5

7 , 5 3 1 7 , 5 2 3

Дисперсия 5 , 2 2 9 . 4 , 8 5 9 4 , 5 4 2

5 , 0 0 8  - 4 , 4 8 8

Градиент поля 0 , 0 1 8 9 0,0112 0 , 0 1 1 7

0 , 0 1 4 7 0 , 0 1 3 8

Коэффициент вариации 0 , 3 0 3 0 , 2 9 2 1 0 , 2 8 5 0

0 , 2 9 2 2 0 , 2 7 6 9

Коэффициент корреляции 0 , 9 8 2 5

0 , 9 8 8 8

Вероятное отклонение 0 . 0 0 1 7

0,0010
Абсолютная погрешность восста 0 , 2 1 7 5

новления 0 , 1 0 2 7

Средний коэффициент аппроксима 0 , 0 3 1 9
ции 0 , 0 1 3 3

Средняя квадратичная погрешность 0 , 3 5 8 1
восстановления

0 , 2 5 1 2

Абсолютная погрешность восстанов 0 , 0 0 7 7 0 , 0 0 7 2
ления градиента

0 , 0 0 4 2 0 . 0 0 5 0
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Ски не Отличается от Приведённого На рис. 1. Д в е  другие крйВЫё 
сви детельствую т о перестройке при Восстановлении корреляцион
ной структуры поля. Причем в наибольшей степени деф орми
ровались корреляционные связи для поля, восстановленного  
м етодом анизотропной интерполяции. Приведенны е оценки поз
воляют вы брать м етод и на его основе восстановить информа-

Рис, .3. Нормированная автокорреляционная функция восстановленных по
лей температуры и солености на горизонте 10 м методами оптимальной 

интерполяции (1, 4), Барнеса (2, 5) и анизотропной интерполяции (3, 6)

цию в у з л а х  регулярной сетки и построить поле, отвечаю щ ее  
сформулированным при постановке задачи  требованиям.

Таким о б р азо м , результаты  экспериментов п оказали  н еоб хо
димость контроля основных п ар ам етр ов поля при в о с ст ан о в л е
нии, а т а к ж е связей м еж ду рядами интерполируемых элементов.  
Больш ое значение имеет учет информации о корреляционной  
структуре исходного ряда, а так ж е использование методов, опи
раю щ и хся на парам етризац ию  корреляционных связей.
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УДК 551.465.4.5; 551.468

НГУЕН ТХЕ БИЕН (РГГМИ)

МАТЕМАТИЧЕСКАЯ МОДЕЛЬ ЦИРКУЛЯЦИИ 
И ТЕРМОХАЛИННЫХ ПРОЦЕССОВ ЮЖНО-КИТАЙСКОГО

МОРЯ

Л ю б а я  м атем ати ч еск ая  модель, предназначенная для им ита
ции океанологических процессов, до л ж н а учитывать их осн о в
ные природные особенности. Это позволяет принять во вн и м а
ние основные факторы, которые определяют поведение об ъ екта,  
и исключить второстепенные для выбранного м а сш т а б а  измен
чивости.

В з а д а ч у  предложенной модели входит воспроизведение го 
дового х о д а  полей гидрологических хар актер и сти к  Ю ж н о -К и 
тай ск ого  моря без их суточной изменчивости. Т а к а я  постановка  
задач и  у пр ощ ает ее м атем ати ч ескую  формулировку, поскольку  
природные особенности этого моря позволяют это сделать.

Ю ж н о -К и тай ск о е  м оре н аходи тся  в муссонной зоне с сильной  
сезонной, сравнительно слабой  синоптической и сл аб ой  суточ 
ной изменчивостью метеорологических и гидрологических х а р а к 
теристик. В ы дел яется  лишь суточная изменчивость лучистого  
потока тепла, и она м о ж ет проявляться лишь в сам ом  поверх
ностном сл ое моря. К р ом е того, радиационный б а л а н с  входит в 
тепловой б ал ан с  как отдельная со став л я ю щ а я  и легко о ср е д 
няется за  суточный интервал времени. Т ем п ер атур а  и вл аж н ость  
в о з д у ха ,  а т ак ж е  скорость и направление ветра имеют очень  
малый суточный ход, поэтому при р а сч е т а х  потоков тепла и 
напряжения трения ветра могут быть использованы их средние  
суточные значения.

Е щ е  с л а б е е  вы р аж ен а суточная изменчивость гидрологиче
ских хар ак тер и сти к  моря. Анализ вертикальных профилей т е м 
пературы ( Г )  и солености (S )  морской воды п оказы вает, что 
сезон н ая изменчивость эти х элементов р асп р о стр ан яется  на слой
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до глубины примерно 4 0 0  м (рис. 1 ) .  Н а  кривых профилей чет
ко вы деляю тся термоклин и галоклин, можно выделить в е р х
ний квазиоднородный слой, меняющийся во времени и в про
стр ан стве. Т аки е профили Т, S принято аппроксимировать поли-

1"7
33,4 33,6 33,8 З',,в 34,2 И.4 3U,o -J4,в S% -v

Рис. I. Вертикальное распределение температуры (Т) и 
солености (S) Южно-Китайского моря по [I]. 

станция D-20: 118“ в. д.; 19° с. ш. (северная часть моря):
1 — февраль; 2 — июль.

станция Т-8: 106° в. д.; 4° с. ш. (южная часть моря):
3 — февраль; 4 — июль

номами в виде функций от значений температуры  и солености  
воды верхнего квазиоднородного слоя и нижней границы пик
ноклина [5]. Это очень в аж н а я  черта гидрологического реж има
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моря дол ж н а быть учтена, так  как  м ож ет сущ ественно упростить  
м атем ати ческую  ф ормулировку модели.

С л а б а я  изменчивость во времени 'тем пературы  и солености  
воды, а т а к ж е  больш ая устойчивость ветра позволяют при ф ор
мулировке уравнений движения воды не учитывать нестаци о
нарные и нелинейные члены [7, 8]. П о сути, это означ ает, что по
ле течений мгновенно присп осабл и вается  к полям плотности в о 
ды и ветра. И з -з а  их значительной однородности в пр о стр ан ст
ве нелинейные члены в уравнениях движения могут играть оп
ределенную роль только в прибрежном пограничном слое.

Учет изложенных особенностей р еж и м а моря позволяет с у 
щественно упростить м атем ати ч ескую  формулировку задачи .  
К р ом е того, сл еду ет  иметь в виду, что размеры  моря п озво
ляют вм есто сферической использовать дек арто ву  си стем у коор
динат. В итоге уравнения движения могут быть представлены  
в виде

д  я~. a t

f u =  -^ rk

,  д 
f v  =  - jr rk

dv
dz ~ g д у ~

_ g _
Ро.

С др
J  *У
0

dz +  K 4 2v, (1.)

ди
" г г

д\
дх 1 8

Ро
Г др

• дх dz —  К Ч 7и. ( 2 )

Дополнительно используются уравнения неразрывности несж и 
м аемой жидкости

d u . d v . d w
1 х  +  Т 7  +  ' э Г  =  0 ' (3 )

уравнения переноса тепла и соли
IT* Л  я т *

+  К Ч 2Т, (4 )

+  KV*S,  (5 )

где и, v, w —  со став л яю щ и е скорости течения по осям х, у, г\ 
f —  п ар ам етр  К ори оли са; ро и р —  ста н д а р т н а я  и переменная  
плотность морской воды; Р —  давлен и е в о з д у х а ;  а ■— коэффи
циент вертикалной турбулентной кинематической вязкости и 
диффузии тепла и соли; g —  ускорение свободн ого падения; | ~  
отклонение свободной поверхности моря от его невозмущ енно
го состояния (z  =  0 ) ;  k.—  коэффициент горизонтальной турбу-

Х72 д2 . д2 „ 
лентности: V  “г  ~̂ у2 — двумерный оператор Л а п л а с а  в

д ек артовы х к оординатах.

дТ
+

dT
+  v

дТ
+

дТ_ d dT
dt и dx ду w dz ~ dz dz
dS

+
dS +  v dS

+
as __ d dS

dt и дх ду w dz dz a a— dz
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Н ач ал ьн ы е и граничные условия определяю тся конкретной  
постановкой каж дой  задач и . Н а  поверхности моря ( 2  =  0 )  д о л ж 
ны быть определены состав л яю щ и е к асател ьн ого  напряжения  
ветра:

, ди 
р0 ~  ~~ —  

ь _  (6)
Ро dz

гд е  TJ! =  T osin a; T ^ T o C O s a ;  а  —  направление скорости ветра, о т 
считы ваем ое от оси у по часовой стрелке. К аса т е л ь н о е  напря
жение ветра вычисляется по зад ан н ом у  ветру со гл асн о  закону  
аэродинам ического сопротивления:

x = p a c \ w \ - w .  (7)

З д есь  с —  коэффициент сопротивления, который по имеющимся  
данным сл аб о  зави си т от скорости ветра в ди ап азон е  скоро-  

•—> ~̂
стей 5 — 16 м - с -1 ; |ш| и w —  модуль и вектор скорости ветра. 
Определение коэффициента с  является сложной проблемой [4, 
5]. П о [4] с  принимается равным 2 , 8 2 - 10_3.

Чтобы исключить волновые возмущ ения поверхности, ис
пользуется условие «твердой крышки» при 2 = 0, т. е.

да (z  =  0 )  =  0. (8 )

Н а  дне моря при z=D (x, у) для скорости течения прини
м аю тся условия прилипания

u =  v =  w =  0. (9 )

Н аи б о л ее  удобными граничными условиями для уравнения  
теплопроводности (4 )  и уравнения диффузии соли (5 )  в при
кладны х целях являю тся задан и я потока тепла и потока соли. 

Н а  поверхности моря ( 2 = 0 )

« 4 ^ = = - — , (Ю)d z  с рР о

а ™_==_ 1 о .  . (11 )
dz Ро

З д есь  Фо —  теплообмен через поверхность моря; ср— теп л оем 
кость воды; ф0 —  поток соли у  поверхности моря.

П оток тепла Фо определяется из уравнения б а л а н с а  тепла  
поверхности моря

Фо =  Б  +  Ф а + Ш ,  (1 2 )

где Б  —  радиационный б а л а н с ;  Ф,, —  турбулентный теплообмен  
мехс.ду морем и атм осф ерой; И —  испарение; L —  скры тая теп-
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лота; Фа и И могут быть представлены формулами

Ф0 =  -  То) \yu2 +  v2\,
И =  PacTqH,c[r -  1 +  а  (Т 0 -  6 )  ] 1 / « Н

(1 3 )

(1 4 )

где 9 — тем п ер ату р а  в о з д у х а ;  Т0 —  тем п ер атур а поверхности  
моря; и, v —  состав л яю щ и е скорости ветра qu ас —  в л а ж 
ность в о зд у х а  насыщения; г —  относительная вл аж н ость  в о з д у 
х а ;  а  =  0 ,0 8 6  К -1 .

П оск ол ьку глубина термоклина и галоклина Н в течение го
д а  практически не меняется, а т ак ж е  не изменяется тем п ер ату 
ра и соленость воды под ними, то ц ел есообр азн о принять

дН
: 0 ;

дТ„
dt

Н а  твердой границе

дТ_
дп

dz 0:
dS„
dz :0 .

as
дп

Г Тв —  твердый контур; п —  нормаль к контуру.  
Н а  жидкой границе

■ Л Ю ; s i r  =  Л  (О ,

(1 5 )

(1 6 )

(1 7 )

F\{t), F%(t) — значения температуры  и солености соотв етствен 
но как функции времени.

В момент t =  0 за д а ю т с я  поля температуры  и солености

/

Т = Т0(х, у, z),
S  =  S 0 (* , у, z),

(1 8 )

Го, S0 —  тем п ер атур а  и соленость поверхности моря со о тв ет
ственно.

Уравнения (1 )  —  (5 )  и граничные условия (6 )  —  (9 )  со зд а ю т  
зам кн утую  си стем у уравнений для решения задач и  об интеграль
ной циркуляции и о скорости течения в море. О днако для р е
шения задач и  о термохалинной стр ук тур е кроме уравнений ( 4 ) ,  
( 5 ) ,  граничных условий (1 0 )  —  (1 7 )  и начальны х условий (1 8 )  
необходим о использовать уравнение б а л а н са  энергии ту р б у 
лентности.

Д л я  определения потоков тепла и солей через нижнюю г р а 
ницу верхнего квазиоднородного слоя h мы используем у р а в 
нения диффузии тепла и солей. П о  [5] формула для р асч е т а  тол-
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щины h получается из уравнения б а л а н са  энергии турбулент' 
дости

К ак  показано на рис. 1, в верхнем сл о е-о т  поверхности моря до  
глубины около 100 м, ам плитуда тем пературы  почти не и зм е
няется по глубине. Анализ многолетних данны х [1] показы вает,  
что в Ю ж но-К и тай ском  море в течение года практически всегда  
можно выделить верхний квазиоднородный слой, ниже которого  
р асп о л а гае т ся  слой резкого падения температуры . Это се зо н 
ный термоклин, нижняя граница которого меняется от 2 0 0 —  
3 0 0  м. Н а  нижней границе деятельного слоя тем п ер атур у воды  
будем считать постоянной. Вертикальный профиль температуры  
воды Т (z, t) в сезонном термоклине в различные моменты опи
шем с помощью безр азм ерн ы х тем п ератур:

Т ак о е  описание осн овы вается  на предположении о том, что б е з 
р азм ерн ая  тем п ер атур а T*(z, t) зав и си т только от б е з р а з м е р 
ной координаты ф. А налогичная ф орма записи мож ет быть и с
п ользована для выделения безразм ерной солености S*.

В ф ор м ул ах  ( 2 0 )  h, Т0 —  глубина и тем п ер атур а верхнего  
квазиоднородного слоя ( В К С ) ;  Я ,  Тн — глубина и тем п ер атур а  
нижней границы сезонного термоклина.

Безр азм ер н ы е тем п ер атур а  и соленость воды в сезонном те р 
моклине удовлетворяю т условиям автом одельности [6]. Э к сп е
риментальным путем многие авторы [9] подтвердили п р аво 
мерность так ого  предположения. Б л а г о д а р я  автомодельности  
профилей температуры  и солености воды нетрудно рассчи тать  
потоки тепла и солей в сезонном термоклине. Выбор полинома  
для р асчета безр азм ерн ы х тем п ератур и соленостей на любом  
горизонте £ является  важ ны м вопросом. В  процессе расчета  
для Ю ж н о-К и тай ского моря следую щ ие полиномы являются  
наиболее подходящ ими:

где Оо, а 1} а 2, а 3> а'о, а'и а'з —  коэффициенты разлож ения.

dh _  1 Г2 ( 1 - 8 )  G , аФ0

и(Тб- Т ) - p ( S 6 - 5 )  [ gh срро

(1 9 )

Т* ■— а0 -f- а,С -f- а 2С2 +  ,

S* — <х'0 -j- a'jC -}■ й/2С2 -f- a'jC3 , (2 1 )
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С помощью приведенных выше формул получаю тся решения для  
р асчета изменений тем пературы , солености и толщины В К С :

дТп
dt

dS0
dt

Фп dh а т(Тя — Т0) 'то '
СРРо (ат^ +  8аг/У) dt (aTh -|- ЬагН )  а т/г -\- ЬагН  ’ 

«Ро | dh as (Sh — 6*0) i4s0

Po (ash +  За8Я )  dt (a8h. +  ba.sH) ash - f- 8aSH

Oh 1

dt a (T 0- T ) - $ { S 0- S )

Po

G „ ( l  — S) аФ 0

/ dS 
— ( H — h) p — —

Po V d t

gh

d f '
X ------

dt

cpP 0

(2 2 )

(2 3 )

+

(2 4 )

гд е O.T

as

_JL 
4  ’

8aT = l — ar ; 8as :

2  1 3 

1 — as ,

ATn= U  dT°

= u
dx v 3T«

A t —

As =

dS0 _ j _  у  —0

dy ’

dSn
dx

H

U1T-dx dz +  j  

h

dy ’

H
d T

v —  dz,dy

н н
5 5  ,v —  dz ,dy

u  =  J  Mfifz; 1 / =  j  v d z ,

a .—  коэффициент термического расш ирения морской воды; (3 —  
коэффициент соленостного сж ати я морской воды; 6 —  доля м е
ханической энергии, диссипируемой в тепло; Gv —  интегральная  
продукция энергии турбулентности за  счет воздействия ветра.
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П о  [5]: Gv =  с т * 3 ,

где с —  эмпирическая к онстан та; v* —  динам ическая скорость  
в воде

e - = / F -
Д л я  получения картины о циркуляции воды и о тер м о хал и н 

ной структуре в Ю ж но-К и тай ском  море необходимо и спользо
вать гидрометеорологическую  информацию. В этой статье  ис
п ол ьзовалась  та к а я  информация по многолетним данным [1]. 
Это надеж ны е м атериалы, которые в настоящ ее время исполь
зую тся в об ласти  океанологии во В ьетнам е. Анализ м етеорол о
гических полей приводит к заключению, что из-за гладкости  
полей этих хар актер и сти к  их можно при моделировании з а д а 
вать не в к аж дом  узл е сеточной области , а пользоваться редкой  
сеткой и проводить интерполяцию, что сущ ественно сократит  
о бъем  требуемой информации.

Очень слабы й суточный х о д  метеорологических х а р а к т е р и 
стик позволяет не учитывать его в р а сч ет ах . К  сож алению , в 
распоряжении имелись только средние з а  месяц величины м е
теоэлементов. Они будут и спользоваться в к ачестве исходной  
информации при моделировании. Сеточная о б л аст ь  моря видна  
на рис. 2 — 4. Ш а г  сетки м еж ду у зл ам и  был принят равным Г .  
В о  всей об ласти  содер ж и тся 140 узлов, в которых з а д а в а л а с ь  
гидрологическая информация. М етеорологическая информация  
и м елась только в 3 0  у зл а х .  В  остальны е узлы о б л асти  эта  ин
формация аппрокси м ировалась методом объективного анали за.

Очень больш ая неоднородность рельефа дна д ол ж н а учиты
ваться  в граничных условиях, так  как она влияет на движения  
вод, особенно на вертикальную скорость  течения. В то ж е  время  
большие перепады глубины сильно ослож няю т решение у р а в 
нений м атем атической модели. П о эт о м у  обычно при м оделиро
вании проводится сгл аж и ван и е рельефа дна моря. В  данном  
сл уч ае  непосредственное сгл аж и ван и е рельефа дна не проводи
лось, но значения глубины в котловине или на горе, если в них 
п оп адал а только одна точка, принимались как средние по с о 
седним у зл ам  сетки.

С л едую щ ая морф ометрическая особенность моря, зат р у д н я ю 
щ ая моделирование, зак л ю ч ается  в сущ ествовании м н ож ества  
проливов, поскольку все проливы трудно учесть. И з -з а  этого  
сетка узлов р асп ол ож ен а таким об разом , чтобы некоторые про
ливы представить их сум марной площ адью.

Р еш ение изложенной системы уравнений проводилось числен
ным методом по явной с х е м е  при горизонтальном ш аге сетки  
110 км (1 географический г р а д у с ) ,  ш аге по времени 1 сутки.

1 0 0



моря в периоды юго-западного муссона (а) и северо- 
восточного муссона (б): 1 — в случае Н= const 

(iji.lO-3 м3/с); 2 — в случае реальной Я (-ф* 10-7 м3/с)
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При вычислений течений сн а ч а л а  оп редел ял ась интеграль
ная циркуляция тока Она была р ассчи тан а по трем случаям:  
однородное море с постоянной глубиной, однородное м оре с 
переменной глубиной и неоднородное море с переменной глуби 
ной. Уравнение, которое ее вы р аж ает , получается в результате  
интегрирований движения по всей толщине моря от 0 до Н. 
З а т е м  первое из них дифференцируется по х, второе —  по у. 
П о скольку полные потоки представляю тся через г|5 соотн ош е
ниями

н

udz =  — ^L
<9ф
ду' vdz =  —LFx' (2 5 )

то окончательное вы ражение для интегральной функции тока  
имеет вид

/  /  дЦ . 1 Зф дН\ дЧ

1

Ро

g H
Н ( х , у )

дхду 1 И  ду дх

д
дх

z \ др
7 Г )д У

1'

Ро&g H  \ дх
1

дхду 

д*Р

j / ,  д Н \ ___________
Н  дх)  ро g H

Н  /  дхоу 

(dxl Т 1 д Н \

dz

Н  дх ] ’

/  (  <92ф 1 dty дН  
Н дх дуg H  \дудх

Н ( х ,  у )

дудх

Н  )  дх 1
г ) д*р
Н ) дудх

dz

1 (д*хи 4 , дН\ 1 (&$ ч  дН\ 
р 0gH  \ду Н д у )  + PogH  \ Н  Н ду )

(26 )

(2 7 )

В ( 2 6 ) ,  (2 7 )  состав л яю щ и е к асател ьн ого  напряжения ветра  
имеют вид

д’Ъ
т% = - 0 U = G - 5 ±  , (2 8 )

x% =  — G V ~ —G

ду ’ 

3<|) 

~д! ’ (2 9 )

G —  подбирается из экспериментов и по литературным источ
никам,
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П о д ст ав и м  ( 2 8 ) ,  ( 2 9 )  в ( 2 6 ) ,  ( 2 7 ) ,  после некоторых изм е
нений членов получим уравнения вида

дх2 + ду%

Л _ ______
Н  \дуду

8*0

/  д<Ь дН
дх 

д^дН  
дх дх

п Xдт0

ду +  

1

GT?

fp о
дусЪс <9х<9у) 

дН\
'tO ду ■''о дх )

ё И
О

z
ТР

др дН

K h
О

д4ф 

Их* 

+

+  2

дх ду 

d4i> 0 4

др дН\ 
ду дх j ^Z’

дх2ду2
дЧ \ дН

+

ду
I дЗф

+
Кр о 

GH
д Н / 3 3ф 

дх  \ дхд+

ду2дх ) ду \ дх2ду дуъ (3 0 )

У  береговой черты функция ф д о л ж н а учитывать р а с х о д  через  
пролив, в котором принималось свободное протекание воды

■фб =  co n s t  -j-Л^прол.; - г -  = 0 .дп (3 1 )
црол.

Анализ рассчи танн ы х значений показы вает, что шестой и с е д ь 
мой члены в правой части уравнения (3 0 )  имеют порядок в е 
личин 105 и 104 м3 -с -1 соответственно, в то время как о с т а л ь 
ные члены имеют порядок 108 и 109 м3 -с-1, поэтому в конечном  
р асчете можно пренебречь двум я последними членами.

Н а  рис. 2  представлены  функции полного потока д в у х  пе
риодов м уссонов: ю го -зап адн о го  и северо-восточного. В  случае  
0 =  co n st  недалеко от о. П а л а в а н  со зд а ет ся  центр высоких  
значений ф (ю го-западны й м уссон) и центр низких значений -ф 
(северо-восточны й м у ссо н ) .  О стал ьн ы е линии функции тока поч
ти со в п а д а ю т  с направлением ветра. При учете рельефа дна  
об ласти  зам кн уты х циркуляций см ещ аю тся  в центральную часть  
моря, а у берегов хорош о выражены вдольбереговы е потоки в о 
ды. С ледовател ьн о, рельеф дна и плотность морской воды иг
р аю т важ н ую  роль в х а р а к т е р е  и величине полного потока, то  
есть влияют на поле течений в море.

Рисунки, хар ак тер и зу ю щ и е поля течений, не приведены из-за  
н едостатк а м еста , но представление о нем можно получить по 
интегральной циркуляции. П о в ер хн о стн о е  течение по н ап р авл е
нию близко к функциям тока. Д л я  сезонов, приведенных на 
рис. 2, вы деляю тся круговороты вод. В  период ю го-западн ого  
м уссон а м ак си м ал ь н ая  скорость поверхностного течения 4 0 —
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50  с м - с -1 о к а зы в ается  в южной части моря и ум ен ьш ается  к 
северу, где воды вы ходят из моря через проливы Тайваньский  
и Баши., В период северо-восточного м уссон а ха р а к т ер  течений 
близок к обратн ом у. П р ои сходи т проникновение вод из Филип
пинского моря через пролив Баш и  и из Т и хого  ок еана через  
Тайваньский пролив в Ю ж н о-К и тай ское море. Течение о с л а б е 
вает по мере приближения к югу и выходит в Я в ан ск о е  море че
рез пролив К а р и м ата . М а к си м а л ьн ая  скорость течения состав л яет  
5 0 — 5 5  с м - с -1. Н ап равл ен и е течения устойчивее, чем в период  
ю го-зап адн ого  м уссон а, с глубиной течение о сл аб ев ае т . В  пе
риод ю го-зап адного  м уссон а на глубине 2 0 0  м отм еч ается  круп
номасш табны й циклонический круговорот с м аксимальной с к о 
ростью течения 15— 2 0  с м - с -1. В дол ь берегов Филиппинских о с 
тровов су щ ествует северное течение. Н едал ек о  от пролива Б а 
ши это течение делится на две части. Б ол ьш ая часть, вод про
никает в циклонический круговорот, остал ьн ая  м а с с а  воды про
д о л ж ае т  движ ение на север и выходит в Тихий океан через < 
пролив Баш и. Н а  глубине 1000  м этот круговорот еще с у щ е ст 
вует, хотя не очень зам етен. С кор ость  очень м ал а  и со став л яет  
4 —8 с м - с -1.

В период северо-восточного м уссон а, на глубине 2 0 0  м, в 
центральной зоне моря находи тся маленький циклонический  
круговорот. Б ол ьш ая часть течения имеет юж ное направление с 
м аксим альной скоростью  2 0 — 2 3  с м - с -1 вдоль берега  Ц е н т р а л ь 
ного В ьетн ам а. Н а  глубине 1000  м течение противоположно  
по направлению течению на глубине 2 0 0  м и скорость его  
ум ен ьш ается до 5 — 10 с м - с -1.

П оля температуры , солености и толщина верхнего к вази о д 
нородного слоя р ассчиты вались как с учетом горизонтальной  
адвекции тепла и соли, так  и без нее, по ежемесячным м етеор о 
логическим данным [1] с ш агом по времени 1 сут на период  
времени 1 год. При проведении расчетов необходим о за д а в а т ь  
начальные значения температуры , солености морской воды, и 
толщины верхнего квазиоднородного слоя. Теплообмен моря с 
атм осф ерой и поток соли через -поверхность моря были р а ссч и 
таны по фактическим значениям метеоэлементов, тем п ер атур е и 
солености поверхности моря. С читалось, что глубина пикнокли
на и значения Тн и SH во времени не менялись.

Анализ полученных результатов р асч ета  (рис. 3, 4 )  п оказы 
вает, что вычисленные значения тем пературы  и солености воды  
близки к данным наблюдений. Р о л ь  горизонтальной адвекции  
тепла и соли о к а з а л а с ь  незначительной, хотя и приближающей  
результаты  расчетов к данным, наблюдений. Это означает, что 
изменение тем пературы  и солености воды в верхнем квазиодно-  
родном сл ое моря в основном определяется местным в о здей ст
вием атмосферы.
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В  период северо-восточного м уссон а  (с  ноября по м ар т) т е м 
п ер атур а воды постепенно повы ш ается С север а на юг (рис. 3 а). 
Это обусловлено тем, что м уссон этого периода года приносит 
относительно холодную  воду из Т и хого ок еана через проливы  
Тайваньский и Л у со н . П о  мере продвижения к югу вода прогре
вается , в первую очередь за  счет лучистого потока тепла. М а л а я  
роль адвекции тепла м ож ет служ ить тому подтверждением. К р о 
ме того, изотермы близки к широтному направлению.

Н аи б о л ее  низкая тем п ер атур а в север о-зап адн ой  части моря  
св я зан а  с поступлением с м атерика охл аж ден н ого  во зд у ха . С о 
леность верхнего квазиоднородного слоя моря в этот период  
года повы ш ается по мере удаления от берегов В ь етн а м а  и в 
зоне, н аходящ ей ся недалеко от Филиппинских о-вов, со зд ае т ся  
центр вы соких значений солености (рис. 3 6 ) .  П он и ж ен н ая со л е 
ность у берегов обусловл ен а тем, что на суш е и вдоль побереж ья  
в этом  сезон е идут сильные дож ди и со зд а е т ся  большой сток  
пресной воды в море. В  районе Филиппинских о-вов осадки  в 
этот сезон минимальны. То есть, соленость верхнего слоя моря  
в э то т  период года, как и тем п ер ату р а , определяется атм о сф е р 
ным воздействием. Адвекция соли о к азы в ает  сравнительно м а 
лое влияние на поле солености, хотя  и приближ ает р ассч и тан 
ные значения So к наблюденным.

В период ю го-зап адн ого  м уссон а (с  мая по сентябрь) в ю ж 
ной части моря соленость увеличивается от берега  В ь е тн а м а  в 
сторону моря, и в его центральной части сущ еств у ет  об л асть  
высоких значений солености. Очень интересно, что эта  о б л а ст ь  
со в п а д а е т  с  центром высоких значений полного потока. М ож ет  
быть, с а м а  циркуляция вод с о зд а е т  так о е  распределение с о л е 
ности. Н а  рис. 5 представлен годовой ход  толщины В К С  дв ух  
станций: одна вы брана в южной части моря, а д р угая  —  в сев ер 
ной. Видно, что годовой хо д  h по этим станциям практически  
одинаков.

Кривая годового х о д а  толщины В К С  имеет почти си м м ет
ричный х а р а к т ер .  К  последнему месяцу зимнего периода (м а р т ) ,  
то есть к концу о хл аж дени я, толщина /г верхнего к вази однор од
ного слоя дост и гае т  м акси м альн ого значения и с начал а летнего  
периода, то есть с начала прогрева, толщина h В К С  постепенно  
ум ен ьш ается и д о сти гает  минимального значения в авгу сте  по 
всем у морю. П о с л е  времени м акси м ал ьн ого  прогрева начинается  
углубление В К С . Оно вы звано тем, что в период охл аж ден и я  
моря происходит понижение тем пературы  воды, приводящее к 
уменьшению гради ен та плотности. С оленость меняется значи
тельно сл а б е е  и ее роль менее зам етн а.

В уравнении (2 4 )  интегральная продукция энергии ту р б у 
лентности прямо пропорциональна динамической скорости над  
морем, то есть св я за н а  СО скоростью  ветра, поэтому, когда с к о 
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рость ветра увеличивается, первый член правой части ур ав н е
ния (2 4 )  тож е увеличивается, а следовательно, толщина В К С  
р астет . В  период северо-восточного м уссона толщина В К С  б оль
ше, чем в период ю го-зап адн ого  м уссон а, когда скорость ветра  
меньше.

И так , проведенное моделирование течений температуры  и 
солености верхнего квазиоднородного слоя на годовой период
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Рис. 5. Рассчитанная толщина ВКС Южно-Китайского моря без 
учета адвекции (1) и с учетом адвекции (2): а — в точке 107° в. д.,
7° с. ш. (южная часть моря); б — в точке 115° в. д., 18° с. ш. (се

верная часть моря)

времени показал о, что результаты  расчетов близки к данным  
наблюдений. Это сви детельствует о том, что основные процессы  
правильно учтены в м атем атической модели и ее можно исполь
зо в ать  как для получения новой информации, так  и в качестве  
основы для численных методов прогнозов.

П оля тем пературы  и солености воды в период ю го-зап адного  
м уссон а сущ ественно отличаются от полей этих элементов в 
период зимнего м уссон а. П о л е температуры  (рис. 4, а) имеет  
совершенно другую  конфигурацию. И зотерм ы  на большей ч а 
сти акватории моря простираю тся в зональном направлении. 
Только в сам ой  северо-восточной части моря, у  проливов, они 
начинают менять направление на широтное. В т о р а я  особенность
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Нблй тем пературы  воды —  больш ая ее однородность. Р азличия  
по всей акватории моря менее 3 ° С .  Только у южной части В ь е т 
н ам а со зд а е т ся  о б л а ст ь  пониженной тем пературы  в о д ы ,.в ы зв а н 
ной, по-видимому, апвеллингом.

Б о л ьш ая  однородность поля тем пературы  воды обусловлен а  
поступлением с юга как прогретой воды, так  и м орского в л а ж 
ного в о з д у ха .  П о э т о м у  изменение температуры  воды з а  счет  
теплообмена с атм осф ерой о к азы в ается  небольшим:

М одели рован и е п оказал о, что модель достаточно точно х а 
р актеризует взаи м о св язь  течений и тер м охалинны х процессов.  
О к а за л о сь ,  что сезонные изменения тем пературы  и солености  
воды, происходящ ие в пр едел ах  верхнего слоя моря, не очень 
сильно влияют на си стем у течений. Она в основном зави сит от  
поля ветра, а в глубинных сл о ях  моря —  еще и от р асп р е д е л е
ния тем пературы  и солености воды, которое обусловлено в о д о 
обменом через проливы.

Бл и зость  вычисленных гидрологических хар актер и сти к  к н а 
блюденным позволяет считать, что м оделирование можно ис
пользовать для пополнения информации в сл учае редких н а 
блюдений.

Автор в ы р аж ае т  искреннюю признательность научному р у 
ководителю, проф ессору Ю. П. Д орон и ну за  формулировку з а 
дачи и помощь в ее решении.
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К. Т. БОГДАНОВ, Л. Ф. МУРАТОВ (ДВО РАЙ)

О ВОЗМОЖНОЙ ПРИЧИНЕ ПРЕРЫВИСТОСТИ с л о я
ПОВЫШЕННОЙ СОЛЕНОСТИ В ЮЖНО-КИТАЙСКОМ

МОРЕ

В ряде экспедиций ТОИ ДВО АН СССР 1982—1985 гг. в 
Южно-Китайском море на глубинах 100—250 м наблюдались 
проникающие через пролив Лусон воды повышенной солености. 
Этот слой носит .характер интрузий, от которых отделяются 
вытянутые по горизонтали линзы. Причина прерывистости этого 
слоя в настоящее время не вполне ясна.

Примером служат результаты океанологической съемки во
2-м рейсе научно-исследовательского судна «Академик Алек-

Расстояние, миля 
ЬО 100 150 200 2lf8 OLiO 350Ш Л Ь
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сандр Виноградов» (декабрь 1§83 г.—январь i§84r.). На рис. 1—
2 изображены поля температуры и солености, полученные на 
разрезе №3 (14°00' с.,ш., 115°51' в. д. — 14°04' с. ш„ 109°32'в. д.).

Из рис. 1 видно, что ниже слоя скачка температуры проис
ходит ее монотонное, почти линейное понижение от 20 °С на 
100 м до_3°С на 1500 м.

Расстояние) миля

Рис. 2. Распределение солености (%о) на разрезе № 3 (14°00 '  с. ш., 
115°51' в. д. —  14°04' с. ш„ 109°32' в. д.)

Гораздо большей изменчивостью обладает распределение со
лености. Верхняя граница слоя повышенной солености почти сов
падает с положением слоя скачка температуры, нижняя — рас
полагается на глубине около 250 м. Ядро слоя располагается 
между горизонтами 120—170 м и представляет собой совокуп
ность отдельно существующих линз, в которых соленость дости
гает своего максимума 34,75%о. Горизонтальные градиенты 
температуры на глубинах, соответствующих границам ядра, 
практически равны нулю.
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Наличие горизонтальных градиентов солености может яв
ляться причиной слабой на фоне общей циркуляции Южно-Ки
тайского моря, но постоянной во временя адвекции в изучаемом, 
слое. В дальнейшем она описывается стационарным одномерным 
решением, полученным из уравнений конвекции, и рассматри
вается устойчивостью такого решения относительно трехмерных 
возмущений.

Ранее [1] было показано, что при наличии горизонтального 
течения невозмущенное состояние, как и в покоящейся жидко
сти, характеризуется линейным по вертикали распределением 
температуры с градиентом, прямо пропорциональным разности 
температур на границах слоя и обратно пропорциональным его 
толщине.

Это обстоятельство отвечает условиям задачи и позволяет 
при дальнейшем математическом моделировании явления пола
гать, что изменения плотности целиком обусловлены вариация
ми солености.

Ниже предлагается предварительная модель, использующая 
теорию линейной устойчивости и позволяющая предположить 
возможную причину прерывистости слоя повышенной солености. 
Она формируется для достаточно тонкого ядра слоя толщиной 
50 м. Учитывая также то обстоятельство, что Южно-Китайское 
море расположено в низких широтах, в модели не учитываются 
эффекты, связанные с вращением Земли.

Верхней и нижней границами ядра слоя повышенной соле
ности будем считать поверхности z= ± d , на которых выпол
няются условия прилипания. На обеих границах задана соле
ность, линейно меняющаяся по коориднате х с заданным гра
диентом В. Система координат — левая, начало располагается 
в середине слоя, ось z направлена вверх перпендикулярно гра
ницам.

Воспользуемся уравнениями гравитационной конвекции: 
ди ди ди 1 др



6 гранитными условиями и условием замкнутости пбтокй!

Здесь и, v, w — компоненты вектора скорости; р — давление; 
S — соленость; |3 — коэффициент соленостного сжатия; v — ко
эффициент вязкости, g —ускорение свободного падения; р— 
плотность; % — коэффициент диффузии соли.

Задача (1)—(2) имеет точное, не зависящее от коорди
наты у стационарное решение, для которого у = 0, ш = 0:

Решение антисимметрично относительно середины слоя, опи
сываемое им течение аналогично найденному [2] при наличии 
продольного градиента температуры. Наложим на основное ста
ционарное решение (4) — (5) бесконечно малые возмущения, 
имеющие вид гармонических волн;

где cti^O, аг^О — заданные волновые числа; функции и, v, w,

р, S — комплексные амплитуды, зависящие от переменных t, z.
После подстановки в систему (1) — (2) решения, пред

ставленного в виде суммы основного решения (3) — (5) и 
возмущения (6), были отброшены члены второго порядка ма
лости относительно возмущений и осуществлен переход от де
картовых координат на плоскости волновых чисел к полярным:

ориентации,
Форма уравнения неразрывности оказалась такова, что пос

ле перехода от проекций вектора скорости на оси координат х 
п у к  проекциям на направление распространения волны и пер
пендикулярное к нему направление по формулам и = и.c o s y  +  

И- у sin y. v = — и sin y + у cos у приобрело такой вид, какой имело

d
S = Bx, u=v = w — 0(z=±d)-,. j udz = 0. (2)

—d

u=U{z), S = Bx + l(z), (3)
где

{и, v, w, p, 5} =  Re[|«, v, w, p, 51) e' (ai*+ esy)] , (6)

ai='«cosY, аг—а sin-у»
it

где a^O — длина волнового вектора; Осус-^-

(7)

угол его

л
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бы для случай плоских йозмуЩспии. 5то позббЛиЛо запиСаТь з а 
дачу в следующием виде:

л л л . л л л
St + ia  cos у US + B (cosy D ty — v sin у) — i ctg'ip = >c (D2 — a2)S; 

л л А л
vt + ia cos-у Uv + ia sin у U'ty = y(D2 — a2)v;

(D2 — a2)ibt + ia cos y[U (D2 — a2) ijj — U"ty] — iafigS = v (D2 — a2) ib,
5 =  0, u =  0, "ф =  0, Di|) =  0 ( z = ± d ) ,  (8)

где
д  Л л А л

D —  ti = Dty, да = —ta/ф.

Д л я  перехода к безразмерным переменным совершим в ( 8 )  
замены

d 2 , 1
t = — t#, z — z^d, а = - т - а й!) S =B dS * ,X $

1 л B 2g ‘2̂ td 7 л л jBg[3<i4 л
D =.~4D*. v =  — *•*, Ф = ---- -----(9)

=  -6 = —

где безразмерные величины отмечены звездочкой, и отделим 
время t%, положив

А Л
S’* =  -С (2 *) ехр (at*), Vs = —a*2 sin <̂р (z*) exp « , ) ,

Л * '
ф* ='«ф(г*)ехр(а^.).

В результате придем к задаче на собственные значения (звез
дочки опущены)

ax + iaR cos у (Ux + pDty) + a2-R2p(sin2^  + |/a|)) = (D2 — a2)x\ 
сф + iaR cos ■у̂ Ф + U'ty = P (D2 — a2) cp;

о (D2 — a2)ty + ia.R cos y[U (D2 — a2)i|)-- U"ty\ —x = p(D2 — a2) ф, 
т =  ф =  г|5 =  .0'ф =  0 ( z = ± 1 ) .  ( 11)

Здесь
f / = i . ( 2 _ 3 3)| ^ = _ l _ ( 3 2 5 _  1 0 2 3 +  7 2 ) )

Bg$dl v 
/?=---------- соленостное число Рэлея;/? =  —-----концентрацион
ный аналог числа Прандтля,
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Вещественная часть комплексного Декремента ё —  дг 4- М 
определяет рост (зг>0) или затухание (аг<0) возмущений, a 
мнимая часть аг —  безразмерную частоту колебаний полей ско
рости и температуры. Границе устойчивости соответствуют зна
чения ап равные нулю.

Сформулированная линейная задача об устойчивости слоя 
повышенной солености при произвольном значении угла у ориен
тации волнового вектора содержит шесть вещественных пара
метров: ог, а;, а, R, р, у, четыре из которых могут быть заданы, 
а остальные два определяются из системы двух трансцендент
ных уравнений, возникающих при условии ненулевого решения
К  <М-

Для решения задачи (11) применялся метод Галеркина в 
сочетании с Q^-алгоритмом [3]. Концентрационный аналог чис
ла Прандтля Рг полагался равным 813.

Расчеты показали, что для данного волнового числа неустой
чивость относительно пространственных возмущений наступает 
раньше, чем относительно плоских. При у = 90° критический ре
жим движения носит характер нарастающих возмущений 
(<зг=0) и наступает при = 865,4, а = 3,8. С изменением угла 
ориентации волнового вектора от 90 до 0° возникает колеба
тельный режим, причем частота колебаний монотонно нарастает. 
Анализ вертикального распределения солености в рассматри
ваемых слоях свидетельствует о том, что внутри них формирует
ся своего рода «полосчатая» структура — периодическое повы
шение и понижение солености с вертикальными масштабами 
порядка 1,5—5 м. Возможной причиной формирования таких 
микроструктурных неоднородностей могут служить обнаружен
ные осцилляции полей скорости и солености.

Таким образом, установлены две моды неустойчивых движе
ний: экспоненциально растущая и осциллирующая. Если часто
ты этих мод совпадают в некоторой точке фазового пространст
ва, то нелинейная устойчивость в окрестности такой точки 
должна быть более сильной, чем в других точках. Данное яв
ление резонанса между различными возмущениями может слу
жить одной из причин прерывистого строения ядра слоя повы
шенной солености в Южно-Китайском море.

В заключение работы отметим, что' явление разделения слоя 
повышенной солености в Южно-Китайском море на отдельные 
линзы было получено при гидрологической съемке с расстоя
нием между станциями порядка 30 миль.

Дискретность измерений по горизонтали была слишком боль
шой и, вполне возможно, линза на рис. 2 на самом деле пред
ставляет собой совокупность линз с гораздо меньшим горизон
тальными масштабами. Оценки на длину наиболее неустойчи
вой волны показывают, что она имеет величину порядка 1,6 d.
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Поэтому Для болеё адекватного опйсаййя обнаруженного йвг 
ления и корректности применяемой модели необходима микро
съемка, которую предполагается сделать в последующих экспе
дициях ТОИ ДВО РАН
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ТЕРМОХАЛИННЫЕ ХАРАКТЕРИСТИКИ ФРОНТОВ 
И ФОНОВЫЕ УСЛОВИЯ СТРАТИФИКАЦИИ В ЮЖНОЙ 

ЧАСТИ НОРВЕЖСКОГО МОРЯ

К настоящему времени по термохалинной и динамической 
структуре полярной фронтальной зоны (ПФЗ) Норвежского 
моря накоплена довольно обширная эмпирическая информация. 
На основе обработки судовых и спутниковых данных (см., на
пример, [1—3]) построены климатические схемы весьма развет
вленной системы фронтальных разделов, выявлены закономер
ности сезонных смещений первичных водных масс и разделяю
щих их фронтов, получены оценки вкладов отдельных процес
сов в их формирование и эволюцию. Но о внутренней структу
ре фронтов, их мезомасштабных и тонкослойных характеристи
ках фактических данных очень мало. Настоящая работа посвя
щена попытке диагноза фронтальных ситуаций на базе мате
риалов одной конкретной съемки, а именно июньской 1990 г. 
съемки южной части Норвежского моря, выполненной в период 
12-го рейса НИС «ПИНРО». Расположение гидрологических раз
резов и станций (рис. 1), состав и методика наблюдений с по
мощью измерительно-обрабатывающего СТД-зонда MARK-Ш  
были традиционными для подобного рода экспедиций, осущест
вляемых по программам научных исследований ПИНРО.

На восстановленных по данным съемки полях температуры, 
солености и плотности воды в толще 0—1000 м отчетливо вы
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делялись типичные для данного региона водные массы и разде
ляющие их фронтальные зоны. К фоновым особенностям верти
кальной структуры следует отнести наличие в поверхностном 
слое неоднородностей штилевой погоды, слабое развитие верх
него перемешанного слоя, мелкий летний термоклин, много-

Рис. 1. Схема расположения гидрологических разрезов и станций в южной 
части Норвежского моря. Съемка 2— 30 июня 1990 г.

фронтальность ПФЗ в промежуточной толще. Общей (для зо
нальных разрезов) деталью является наклон Т, S, о̂ -изолиний 
с запада на восток, свидетельствующий о выклинивании Атлан
тической водной массы и, следовательно, о выходе в подповерх
ностные слои главного термо- и пикноклина. Некоторые из этих 
особенностей термохалинной структуры демонстрирует рис. 2, 
где представлены поля температуры (Т) и солености (S) для 
самого протяженного и разнообразного в гидрологическом отно
шении разреза 5-с. Заметим, что нумерация всех рассматривае
мых здесь разрезов и станций соответствует принятой в ПИНРО.
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Рис. 2. Распределение температуры (°С) (а) и солености 
(%0) (б) на зональном разрезе 5-с. Съемка 16— 17 июня 

1990 г.



Стратификация плотности и выраженность фронтов в глу
боководной части моря обусловлена в основном температурным 
вкладом. И лишь с приближением к скандинавскому шельфу 
за счет прибрежных распресненных вод и в восточно-исландском 
секторе (к западу от 10° з. д.) решающую роль в формирова
нии поля плотности играет соленость. Аналогичные особенности 
свойственны и для горизонтальной структуры термохалинных 
полей.

Обобщенные характеристики наиболее контрастных фрон
тальных зон, выделяющиеся на Т, S, аг разрезах, приведены 
в таблице. Их количественная оценка производилась по мето
дике К. Н. Федорова [4]. Первые четыре столбца таблицы со
держат общие сведения: соответственно номера разрезов и 
станций, ширину (Lф) и границы наклонных фронтальных 
слоев, средние горизонтальные градиенты температуры (От). 
В данном случае принята правая декартова система коорди
нат: ось 2 — в глубь моря (от поверхности); ось х — вдоль раз
реза. Знак «минус» у Gy указывает на уменьшение температу
ры вдоль оси х, т. е. в восточном направлении для зонально 
ориентированных разрезов. Далее в столбцах 5—9 приведены 
значения углов (в радианах) наклона изотерм (fy), изо- 
халин (уs) и изопикн (ур) во фронтальных слоях, а также от
ношение ~[s/'[T и число Кибеля (Ki) — наиболее общий критерий 
обостренности фронта, рассчитываемый как

Ki= тгрйГД р/р -̂фР- (1)
Это выражение получено путем подстановки в уравнение [5] 

Щ = Аиф/ЬФ1, (2)
вместо перепада скорости течений поперек фронта Д«ф его зна
чения, получаемого (при известном fp) из формулы Маргулеса:

ДиФ=Тр̂ Др/р/, (3)
где р и Др •— средняя плотность и ее перепад через фронталь
ный раздел; / — параметр Кориолиса; g — ускорение свободно
го падения. Необходимые для расчета углов у̂, -fs и ур значе
ния горизонтальных и вертикальных перепадов AT, AS и Др оп
ределялись по графикам распределения соответствующих ха
рактеристик на разрезах. При этом отрицательные углы накло
на соответствуют выклинивающимся — поднимающимся к запа
ду— фронтальным разделам.

В последнем столбце таблицы указан тип фронта с учетом 
двух критериев: в зависимости от соотношения углов "[у, ~(S и ур 
(Бр — бароклинный, См — смешанный) и по генетическому приз
наку [6] (АВ — адвективно-вихревой, С — склоновый, ЦИ — ци-
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Термохалинные характеристики фронтальных зон южной части 
Норвежского моря. Съемка 02—30.06.1990 г.

Разрез, 
№ ст. S
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Тип . 
фронта

1 2 3 4 5 6 7 8 .9 10

2-с
1 5 - 1 2 93 100—§00 5,9 - 4 , 6 - 5 ,1 - 4 , 6 1,02 11,2 Бр, АВ, С

«Крючок»!
49—47 73 5 0 - 3 5 0 - 8 ,5 4,9 9,3 3,2 4,89 9,9 ' См, ЦИ

5-с
56—58 71 1 0 0 -3 0 0 — 6.9 3,0 2,6 2,6 0,87 6,4 Бр, АВ

5-с
61—65 160 1 0 0 -5 0 0 3,3 - 1 , 9 - 1 , 9 - 1 ,5 0,98 1,6 Бр, АВ

по 64° с. ш. 
х 77—76

49 1 5 0 -5 5 0 6,9 — 6,1 - 7 , 9 —5,2 1,10 13,0 Бр, ЦИ, С

по 65° с. ш.
84—85

47 1 0 0 -4 0 0 7,5 - 4 , 5 —9,6 - 4 , 0 2,12 10,4 См, АВ

по 65° с. ш. 
87—88

47 150— 450 6,1 - 4 ,1 - 6 , 6 - 3 , 6 1,61 7,3 См, АВ, С

6-с
114—113 46 50—350 6,8 - 1 7 ,2 -1 9 ,7 - 3 , 9 1,14 4,2 Бр, ЦИ

6-с
104—102 76 6 0 - 6 5 0 6,0 —4,6 - 4 , 8 -4 ,9 1,06 12,3 Бр, АВ, С

7-с
125—127 43 5 0 - 4 5 0 6,9 — 11,4 —7,3 - 3 , 0 0,64 3,7 См, ЦИ

7-с
137—138 28 1 0 0 -5 0 0 9,0 —7,1 — 10,2 - 6 , 5 1,43 7,7 См, АВ

8-с
158— 155

74 5 0 - 8 5 0 4,8 - 8 ,6 -6 1 ,3 - 3 ,8 7,16 3,7 См, АВ
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ркуЛярно-интрузионный). Напомним, Что 8 соответствии с [4], 
в случае чисто бароклиииых фронтов эквипотенциальные по
верхности температуры, солености и условной плотности парал
лельны друг другу и пересекаются с изобарами, т. е. | "fp | >0, 

~1. Для чисто термоклинных фронтов изотермы и изоха- 
лины параллельны между собой, а изопикны горизонтальны. 
Иначе говоря, вклады Т я S противоположны и скомпенсирова
ны в поле плотности, т. е. чР = 0, a fS/fr =  R?- Для смешанного 
типа фронта изопикны наклонны к изобарам и пересекаются с 
изотермами и изохалинами, т. е. | тР | ф I | Ф \ j s | > 0.

Все выделенные на зональных разрезах фронтальные раз
делы не выходили к поверхности, были наклонены (за исклю
чением двух случаев из двенадцати) с запада на восток, обла
дали одновременно свойствами бароклинности и термоклинно- 
сти. Чисто термОклинные ситуации, обусловленные взаимной 
скомпенсированностью вкладов температуры и солености в по
ле плотности, т. е. Дс̂ /Дх̂ О, для Норвежского моря не типич
ны, и возможны лишь для северо-восточных ветвей ПФЗ. Более 
детальный анализ фронтальной структуры вод Норвежского мо
ря с привлечением материалов наблюдений других съемок пла
нируется осуществить в последующием.

Бароклинность на океанском фронте может приводить, как 
известно, к гидродинамической неустойчивости и формированию 
внутритермоклинных вихрей. Представляет интерес выяснить, 
вызваны.ли искривления изолиний температуры и солености на 
разрезах волновыми возмущениями или же вихревым (диапик- 
ническим) перемешиванием. Для этой цели используем обще
известный прием, заключающийся в построении разрезов в так 
называемых изопикнических координатах. При этом если зна
чения характеристик вдоль изопикн не изменяются, то изотер
мы и изохалины будут представлять собой горизонтальные ли
нии. Области же искривленных, тем более замкнутых, изолиний 
будут соответствовать диапикническим процессам, свойственным 
термоклинным фронтам.

Такого рода температурное поле для упоминавшегося выше 
разреза 5-с представлено на рис. 3, а. При его сопоставлении с 
рис. 2, а (где распределение температуры построено в обычных 
координатах) следует, что на большей части разреза фронталь
ные искривления изотерм обусловлены в основном линейными 
волновыми возмущениями типа изопикнической адвекции. И 
лишь на примыкающей к скандинавскому побережью правой 
части разреза сохранились диапикнические возмущения термо
халинной структуры. Косвенным подтверждением изопикнично- 
сти движений на основной части разреза может служить согла
сованный ход глубин залегания изопикн, оконтуривающих гра-
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щих фронтальный слой на разрезе 5-с (б)
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Ниц и ядро термоклина (рис. 3,6), изменяющего свой бчерта- 
ния подобно единой колебательной системе.

Фронтальные разделы, напоминающие «крутые стенки», вы
деляются и на разрезах 6-с, 7-с и 8-с. Главные из них приуроче
ны к линии меридианов ?«80 з. д. и »2° в. д., т. е. к стыкам 
основных потоков и водных масс моря — восточно-исландской, 
североатлантической и склоновой норвежской. На раз
резах в более высоких широтах полигона за счет динамических 
и орографических эффектов фронты приподнимаются и обост
ряются. В качестве примера на рис. 4 а приведен ход глубины 
залегания (вдоль разрезов) изопикны е( =27,9 у. е., соответст
вующей приблизительно продольной оси фронтального слоя, ис
пытывающего на фоне общего заглубления в восточном направ
лении интенсивные волновые искривления. Максимальный ска
чок глубины выбранной изопикны — до 600 м на разрезе 8-с и 
400 м на разрезе 6-с — отмечается при подходе к восточно-ис
ландскому фронту (вблизи меридиана 8° з. д.). Следовательно, 
запас доступной потенциальной энергии (основной источник вих- 
реобразования) возрастает с продвижением в высокие широты.

Ход температуры вдоль выбранной изопикнич’еской поверх
ности также скачкообразно изменяется в окрестности той же 
ветви фронта (рис. 4, б), а восточнее становится прямолиней
ным. Распределение солености вдоль фиксированных изопикн 
не упорядочено, поэтому при анализе фронтальных ситуаций в 
данном регионе пОле солености менее информативно по сравне
нию с температурным полем.

Сильная изменчивость температурных градиентов на изо- 
пикнических поверхностях служит индикатором повышенной 
термоклинности, нарастающей при подходе к фронтальным раз
делам. Чередование же участков с переменными изопикниче- 
скими градиентами отражает эффект интрузионного расщепле
ния фронтального слоя встречными потоками, приносящими во
ды с различными Т, S-индексами. В чисто бароклинных ситуа
циях, т. е. при параллельности изоповерхностей всех трех эле
ментов (Т, S и 8Д интрузии и связанные с ними инверсии по
давлены [7, 8].

Можно утверждать, что в июне 1990 г. восточно-исландский 
фронт отличался повышенной термоклинностью, тогда как цент
ральные и склоновые ветви ПФЗ по'своей выраженности были 
близки к бароклинным. Более точно, восточно-исландский фронт 
следует отнести к смешанному типу, ибо в его окрестности от
мечается не только термоклинность, сопровождаемая изрезан- 
ностью Т, S-профилей, но и высокая степень бароклинности 
(наклонность изопикн к изобарам). Вертикальная термохалин- 
ная структура сложена здесь преимущественно по типу солевых
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йальЦёЁ с Переходом й тонких слоях к безразличнбку И Даже 
неустойчивому состоянию.

Типизация термохалинных условий стратификации по дан
ным СТД-зондирований дает возможность выяснить, насколько 
характерными являются те или иные формы вертикальных Т, 
S -профилей, формирующихся под воздействием различных ме-
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Рис. 4. Изменение глубины залегания изопикны а* = 2 7 ,9  у. е. (а ) и 
соответствующей ей температуры Т (б) на разрезах 6-с ( / ) ,  7-с (2) и

8-с (3)
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ханизмов тепло- и массообмена, в том числе за счет дифферен
циально-диффузионной конвекции. Критерий тонкоструктурной 
активности (плотностное соотношение Re) и тип стратифика
ции определялись на основе расчетов температурного (Ей) и 
соленостного (Е s) компонентов гидростатической устойчиво
сти [9]:

аДГ/'Дг 
=  0Д5/Дг ~  _ E^ Bs ’

(4)
де a s  ( ’

, Ea= g t w .

где а= (1/р) (др/<30), |3 = (1/р) (dp/dS — коэффициенты термиче
ского расширения и соленостного уплотнения, определяемые пу
тем дифференцирования уравнения состояния (УС-80) и под
становки в полученные выражения средних для обсчитываемых 
слоев значений Т и S; 0— потенциальная температура.

Расчеты параметров стратификации были проведены по всем 
станциям для слоев между стандартными горизонтами до глу
бины 1000 м. Часть из них — для повторно выполненных с про
межутком около трех недель станций разреза 7-с показана на 
рис. 5 (для удобства ось г на рис. 5 изображена в логарифми
ческом масштабе). Видно, что в поверхностном (до 30—50 м) 
и глубинном (600—1000 м) слоях преобладает режим полной 
устойчивости (ПУ). Промежуточная толща сложена по типу 
солевых пальцев (СП) с чередующимися слоями с полной ус
тойчивостью. Остальные возможные типы стратификации — ре
жим неустойчивости и послойной конвекции — встречаются лишь 
в единичных случаях. Значения плотностного соотношения из
меняются в пределах ±10 и нередко близки к значениям из 
интервала 1- 2̂, благоприятного для развития тонкой структу
ры за счет дифференциально-диффузионной конвекции.

С учетом отмеченных фоновых особенностей можно предпо
ложить, что перемежаемость тонкой термохалинной структуры 
в Норвежском море осуществляется в основном за счет пере
менных по знаку градиентов солености, ибо температура чаще 
всего монотонно понижается с глубиной. При разрешении 
1000-метровой толщи слоями между стандартными горизонтами 
происходит, как минимум, четырехкратное изменение знака со- 
леностной стратификации. В условиях горизонтально неодно
родности термохалинных полей тонкоструктурные детали на Т, 
S-профилях могут иметь и адвективно-интрузионное происхож
дение. В отличие от фронтальных ситуаций для диагноза сту
пенек поле солености более информативно по сравнению с тем
пературным полем.
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Выше было отмечено, что представленный здесь анализ тер
мохалинных характеристик фронтов и фоновых условий стра
тификации в Норвежском море выполнен по результатам одной
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Рис. 5. Типы термохалинных условий стратификации 
на разрезе 7-с (по 67°30 '  с. ш.) : а  — съемка 2 3 —  

24 июня 1990 г. б  —  съемка 11— 12 июля 1990 г.

1 —  полная устойчивость; 2  —  солевые пальцы; 3 —  
послойная конвекция; 4 —  неустойчивое состояние

съемки. Проведение подобного анализа с привлечением боль
шего массива СТД-зондирований позволит выявить временную 
изменчивость тонкоструктурных характеристик и даст возмож
ность связать их с фоновыми гидрологическими условиями в 
этом важном в промысловом отношении районе, а также решить 
другие прикладные задачи.
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У Д К  551 .465 .42(261)

В. П. К О Р О В И Н , П . П . П Р О В О Т О Р О В  (Р Г Г М И )

НЕКОТОРЫЕ ОСОБЕННОСТИ ФОНОВОЙ И 
ТОНКОСЛОЙНОЙ ТЕРМОХАЛИННОЙ СТРУКТУРЫ ВОД 

КАНАРСКОГО БАССЕЙНА В ЗИМНИЙ ПЕРИОД

В последнее десятилетие к Канарскому бассейну — аквато
рии между Азорскими и Канарскими о.-вами— обращено при
стальное внимание океанологов. В гидрофизическом плане это 
вызвано прежде всего открытием и необходимостью (по логике 
научного познания) детального изучения вихревых интрузион- 
ных линз средиземноморского происхождения, оказывающих 
значительное влияние на формирование гидрологической струк
туры промежуточной (глубины 500—1500 м) толщи открытого 
океана [1, 2]. Традиционно, с 1987 по 1991 г., в этом районе 
проводились экспедиционные исследования ЛГМИ с борта УЭС 
«Профессор Сергей Дорофеев», совершившего сюда, в основном 
в зимние и весенний сезоны, пять специализированных рейсов с 
обширными программами изучения структуры и изменчивости
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аэрогидрофйзи̂ еских полей в различных пространственно-вре
менных масштабах.

Отдельные результаты натурных исследований, в том числе 
процессов распространения и трансформации средиземномор
ских вод (СМВ) в тропической и умеренной частях Северной 
Атлантики, приведены в [3—6]. Данная статья посвящена ана-

Рис. 1. Т, S -кривые станций Канарского полигона. Шкала солености для 
станции № 13 и последующих сдвинута вправо на 0,1 %0

лизу фоновой и тонкослойной (вертикальный масштаб разреше
ния Дг^Ю м) стратификации термохалинных полей централь
ной части Канарской котловины на базе материалов гидрологи
ческого полигона, выполненного в январе 1991 г. и состоящего 
из 32 СТД-станций с шагом между ними от 10 до 30 миль.

Помимо переносимых мезомасштабными вихрями линз СМВ, 
в Канарском бассейне могут отчетливо проявляться термохалин
ные структуры в виде климатических соленостных языков, а 
также обширных квазистационарных областей расслоенностей 
интрузионного и ступенчатого типа [7]. По крайней мере два 
обстоятельства побуждают уделить главное внимание сравни-
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тельно крупным формам структуры. Во-первых, имеющийся на 
борту судна отечественный СТД-зонд позволяет надежно ре
гистрировать Т, 5-профили с шагом по глубине не менее 5 м. 
Во-вторых, взаимодействие фоновых (разрешенных- стандартны
ми горизонтами) и тонкослойных (с шагом Дг~10 м) структур
ных элементов изучено еще недостаточно.

По данным съемки полигона вертикальная — до глубины 
2000 м — термохалинная структура состояла из 4 главных вод
ных масс' (рис. 1): 1) поверхностной субтропической; 2) проме
жуточной североатлантической; 3) промежуточной средиземно- 
морской; 4) глубинной североатлантической. Их термохалинные 
индексы в январе 1991 г. были близки к средним многолетним 
для зимнего сезона [8]. За счет эффекта конвективного переме
шивания мощностсь ВКС по всем трем параметрам (Т, S, at) 
достигала 150—200 м. Снизу ВКС подстилался резким сезон
ным термоклином, простиравшимся, как правило, до верхней 
границы СМВ (глубины 600—700 м) и слившегося по сути в 
своей нижней части со слоем главного термоклина. Судя по кон
фигурации Т, S-кривых (рис. 1), прослойка СМВ резко асиммет
рична относительно своей центральной оси — максимума соле
ности, что может быть обусловлено различием в скорости пере
мешивания в окрестности ее верхней и нижней границ [9]. Ко
личественное подтверждение тому для отдельных станций Ка
нарского полигона будет дано ниже.

На вертикальных Т, S, аг профилях и разрезах прослойка 
СМВ выделяется в виде слабого «климатического языка», кон
туры которого отчетливо обозначаются лишь в поле солености, 
ибо температура во всей толще монотонно падает. Идентифи
цируемая по максимуму S ось языка СМВ залегает на глуби
нах от 1000 до 1150 м (табл. 1), несколько понижаясь в запад
ном направлении.

Таблица 1

Характеристики фоновой вертикальной структуры на станциях Канарского
полигона

№ Индексы ядра СМ В

ст а н 
ции

Т  °С S °lo o аг  °С “/оо R TS (0)
Я я м

°°ST S,, °/оо

5 9 ,57 35,58 4 ,22 0 ,38 0 ,96 1100 8 ,38 35,39
10 9,51 35 ,62 4 ,14 0,40 0 ,95 1025 8 ,90 3 5 ,64
13 9 ,5 7 35 ,62 4,15 0 ,40 0 ,95 1075 8,91 35 ,7 [
17 9 ,7 2 3 5 ,62 4 ,24 0 ,43 0 ,9 4 1075 8 ,6 7 35 ,63
го- 9 ,45 35 ,62 3 ,98 0 ,39 0 ,93 1100 8 ,42 35 ,65
25 9 ,6 4 35 ,65 4 ,28 0 ,4 4 0 ,95 1100 8 ,39 35 ,66
29 9 ,70 35,65 4 ,19 0 ,42 0 ,9 4 1125 8 ,40 3 5 ,66

Примечание. Схема расположения станций приведена на рис. 2.
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Рис. 2. Поле температуры (а)  и солености (б) на горизонте 1000 м. Цифры 1, 2, . . 3 2  —  номера гидроло
гических станций; -э----- направление их обхода



Простейшие статистические характеристики локальной вер
тикальной структуры (табл. 1) указывают на ее однородность 
на всей акватории полигона. Так, средняя температура 2000-мет
ровой толщи, разрешенной интервалом Аг=10 м, варьирует в 
пределах 9,454-9,72 °С, а средняя соленость меняется от станции 
к станции не более чем на 0,1 %о- Разброс профилей в мере 
среднеквадратических отклонений редко превышает 4°С и
0,40%о соответственно по Т и S. Вертикальная термическая и 
соленостная структуры тесно взаимоприспособлены, ибо корре
ляция Т, 5-профилей вплоть до сдвига / = 20 (в единицах дис
кретности) на всех станциях остается положительной и высо
кой, т. е. Rts (0^0>6; на нулевом же сдвиге (см. табл. 1) она 
близка к единице. Заметим, что корреляционная обработка 
Т, 5-профилей проводилась в приближении однородности, т. е. 
без исключения длинноволновых компонент из исходных реали
заций.

В горизонтальном плане — для фиксированных стандартных 
горизонтов фоновые Т, S, суполя также на редкость мало
контрастны. Как и на вертикальных разрезах, по очертанию 
изолиний свойств в плоскости горизонтов не прослеживалось 
каких-либо четко выраженных возмущений фронтального или 
вихревого происхождения. Если они и оконтуривались, как это 
можно заметить на рис. 2, где приведены поля Т и 5 для уров
ня 1000 м, соответствующего приблизительно центральной оси 
СМВ, то лишь дополнительными изолиниями, перепады между 
которыми близки к шумовым значениям, связанным, например, 
с нестационарностью за счет растянутости съемки во времени.

В терминах среднеквадратических отклонений разброс сред
них значений Г и 5 для стандартных горизонтов по всем стан
циям полигона не выходит за пределы 0,39 °С и 0,21 %0 соответ
ственно (рис. За). Максимальные значения от и as приуроче
ны, естественно, к горизонтам из верхнего 200-метрового слоя. 
Таким образом, наибольшая изменчивость термохалинных по
лей отмечается не в слое СМВ или же в толще главного термо
клина, а во взаимодействующем с атмосферой пограничном слое 
океана.

Представляет интерес выяснить, насколько были согласова
ны между собой возмущения каждого из полей — температур
ного и соленостного—.для поверхностного и глубинных гори
зонтов. Используем для этого методику корреляционного ана
лиза выборочных совокупностей, представленых значениями Т 
и 5 на стандартных горизонтах всех станций полигона. Смысл 
подобного рода обработки — оценить (известных, например, из 
спутниковых съемок) информативность поверхностных полей для 
суждения о процессах в подповерхностной толще океана [10]. 
Заметим, что корреляционные матрицы Rr{zh zj), Rs{zit zj) и
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Рис. 3. Вертикальные профили средних (для стандартных горизонтов всех станций) значений температуры ( / )  и со л е 
ности (2 ) . Горизонтальные штрихи —  среднеквадратические отклонения <тт и as . Справа —  коэффициенты корреляции: 1 —  
R T (О, Z ) ; 2 —  R s (О, Z ) ; 3 —  R TS (Z )  по выборке Т  и S  всех станций полигона на стандартных горизонтах



Rts (Zi) являются исходными для представления полей с по
мощью статистически ортогональных функций и других методов 
многомерного анализа.

Распределение /??s(z;) показывает (рис. 3,6), что взаимо
связь температурного и соленостного полей максимальна для 
горизонтов до глубины, 200 м, затем она ослабляется до нуле
вой или статистически незначимой (̂ крИт = 0,40 при доверитель1 
ной вероятности Р = 0,95) на 2=800 м, а глубже внОвь усили

вается, так что R ts  (1500) =0,81. Перемежающийся характер рас
пределения R ts  с глубиной косвенно указывает на нарушение 
условий изопикничности в переходных слоях, приуроченных к 
зонам контакта различных по происхождению водных масс, в 
частности промежуточных субарктической и средиземноморской 
(в окрестности горизонта 800 м). Однако на всех уровнях знак 
R t s  (z )  соответствует, как правило, знаку произведения 
< (dT/dz) (dS/dz)> (угловые скобки — оператор осреднения по 
совокупности станций), что является следствием преобладания 
адвективного тепломассопереноса над вертикальными структу
рообразующими процессами [11].

Корреляцию полей температуры поверхностного и более глу
боких горизонтов (рис. 3, б) следует признать значимой лишь 
для слоя 0—100 м, где/?у (0, z) ^  0,6; глубже — для горизонтов 
в. слое 200—600 м — она резко снижается, а затем меняет знак 
Это соответствует физическим представлениям об обратной со
пряженности в развитии тепловых возмущений верхнего и глу
бинных (ниже главного термоклина) слоев океана.

Аналогично, хотя и менее резко, в частности без перехода в 
область отрицательных значений, изменяется профиль Rs (0, z) 
(рис. 3,6) .  Ослабление связи поверхностных, полей с полями 
промежуточных горизонтов, а затем ее восстановление с глубин
ными горизонтами может быть обусловлено экранирующим эф
фектом различного рода локальных по толщине неоднородно
стей — внутренних фронтальных разделов, интрузий и вихрей 
[10]. При наличии в Канарском бассейне обширных по площади 
языков СМВ и областей ступенчатого расслоения проявление 
подобного рода эффектов в пределах полигона вполне реально.

Чтобы выяснить особенности вертикальной структуры при 
различной дискретности ее разрешения, были рассчитаны па
раметры стратификации в двух вариантах: для разрешенной 
стандартными горизонтами толщи 0—2000 м и для эквидистант
ных1 (Az= 10 м) элементарных слоев из толщи 700—1200 м, ох
ваченной влиянием языка СМВ. Получены, в частности, такие 
параметры, как коэффициенты термического расширения

1----------1 
а = ----- др/571 и соленостного уплотнения |3 =  — dp/dS; темпера
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турная Е'т = — gadf/dz и солейОстная Ё8 =g$dsfdz компоненту 
гидростатической устойчивости; . плотностное соотношение 
Rp =  — Er/Es] энергия Э, которую необходимо затратить на пе
ремешивание единичного устойчиво стратифицированного стол
ба жидкости высотой Дг:

3  =  Zfp(A z)s/1 2 ,

и которая равна по сути изменению потенциальной энергии слоя 
воды до и после его перемешивания [12]. Кроме того, исходя из 
соотношений компонент устойчивости Ет и Es [13] определялся 
тип стратификации, а именно: 1) ПУ — полная устойчивость; 2) 
СП — солевые пальцы; 3) ПК— послойная конвекция; 4) НС — 
неустойчивая стратификация.

Вертикальные профили Е = (Е? Es), или квадрата частоты 
плавучести, плотностного соотношения Re совместно с Т, S-про
филями, разрешенными стандартными горизонтами для станции 
№ 5, приведены на рис. 4 а, где для оси г использован логариф
мический масштаб. Из рис. 4 а, б, следует, что вся толща устой
чиво стратифицирована по типу ПУ и СП. Кроме самых при
поверхностных слоев, перемежаемость типов стратификации 
обусловлена сменой знака соленостного градиента, ибо темпе
ратура монотонно падает с глубиной. Фоновые значения плот
ностного соотношения заключены в пределах ±10, что весьма 
далеко от условия 1, благоприятного для формирования
тонкой структуры за счет эффектов дифференциально-диффу
зионной конвекции.

Если отождествить слой СМВ с толщей 700—1200 м, то судя 
по фоновым профилям стратификационных параметров, он по
всеместно устойчив. При более же подробном его разрешении 
(с дискретностью Дг=10 м) распределение тех же параметров 
(рис. 5 а) более изменчиво. Несмотря, однако, на сильно воз
росшую перемежаемость, сменяемость режимов стратификации 
по-прежнему вызвана изрезанностью профиля солености (рис.
5 б). Отчасти это, конечно, можно отнести к эффекту погреш
ностей зондовского датчика электропроводности.

Сведения о повторяемости типов стратификации для отдель
ных станций полигона приведены в табл. 2, где после номера 
станций помещены: K = n lN — аналогичный введенному в [14] 
критерий переслоенности, представляющий собой отношение 
сменности типов п к общему числу слоев' N, участвующих в 
расчете, т. е. #=19 для толщи 0—-2000 м при ее стандартном 
разрешении и N =  50 для толщи 700—1200 при Аг=10 м. Вместе 
с данными о повторяемости типов стратификации значения k 
указывают на сильную зависимость характеристик термохалиН- 
ной структуры от масштаба ее разрешения. Но при любом вер-
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“  Рис. 4. Вертикальные профили температуры (1), солености (2), вертикальной устойчивости (3) и плотностного соот
ношения (4) для станции №  5. Справа — схема типов фоновых условий стратификации для той же станции. Пояс

нения CU. & ТЁТХ7Ё



Параметры фоновой (числитель) и тонкослойной (знаменатель)  
стратификации для станций Канарского полигона

Таблица S

№
стан
ции

К %
Повторяемость типов страти

фикации, %
Энергия переме
шивания, кДж/м2

ПУ СП ' ПК НС Эв э„

5 28/56 33/54 67/32 -/ - .—/14 10,6 4,3
10 33/80 11/50 67/28 — / 4 22/18 9,6 8,8
13 34/58 38/56 56/34 -/ 10 6 1 - 8,3 4,6
17 28/66 17/44 67/32 6 1 - 16/14 12,0 4,2
25 33/70 28/56 50/16 6/ 6 ■ 16/22 10,2 4,3
29 40/72 11/40 67/30 -/ 8 22/22 8,1 3,4

тикальном разрешении слоя СМВ его стратификация по типу 
ПУ и СП остается преобладающей. Следовательно, этот слой 
можно представить в виде сплошного асимметричного (относи
тельно центральной оси) языка с переменной.за счет солености 
вертикальной устойчивостью.

Количественным подтверждением тому могут служить оцен
ки энергии, необходимой для перемешивания верхней Эв и ниж
ней Эн (относительно экстремума солености) частей СМВ тол
щиной 100.м каждая (см. две. последние колонки табл. 2). Для 
всех станций ЭВ>ЭН, что и доказывает различную интенсивность 
взаимодействия СМВ с прилегающими к ней водными массами, 
а также Объясняет отмеченную выше асимметрию Т, 5-кривых. 
Неодинаковость критериев стратификации в слоях, граничащих 
с ядром СМВ, чаще всего связывают с эффектом уплотнения 
при смешении. Оценки вклада этого эффекта в перемешива
ние на границах водных масс можно получить на основе мето
дики [15].

В заключение заметим, что различие в скорости трансфор
мации и энергетических затратах на перемешивание должно 
проявляться не только в вертикальном, но и в горизонтальном 
направлении. Так, изопикническое распространение линз СМВ 
преимущественно на запад связано, очевидно, с меньшей затра
той энергии, нежели при их движении в меридиональном на
правлении. Во втором случае им приходится преодолевать энер
гетический барьер в виде переменного (по глубине залегания) 
слоя главного термоклина. Термохалинные структуры СМВ в 
виде сплошного языка, изопикнических прослоек и тонких сту
пенек выступают при этом в качестве взаимосвязанных элемен
тов единой системы, целостность, и перестройка которо.й согла
сована с энергетическими превращениями. ____



Рис. 5. То же, то и на рис. 4, для слоев СМВ с 
шагом Д г= 1 0  м
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У Д К  551.465.4

А. Н. М ИЧУРИН, Д. К  СТАРИЦЫ Н (С П бГУ )

МЕЖГОДОВАЯ ИЗМЕНЧИВОСТЬ ТЕРМОДИНАМИЧЕСКИХ 
ХАРАКТЕРИСТИК СУБАРКТИЧЕСКОГО ФРОНТА 

ТИХОГО ОКЕАНА

Представления об изменчивости океанологических характе
ристик в зоне субарктического фронта до недавнего времени 
складывались в результате анализа и обобщения довольно раз
розненных данных, полученных главным образом- в летне-осен
ний сезон.

Одним из первых сложное строение субарктического фронта 
(САФ) обнаружил Уда [5]. Он, в частности, показал, что
138



п >сле отхода Северо-восточной ветви от Куросио формируется 
область смешения, ограниченная линией САФ с севера и фрон
том, образованным водами продоложения Куросио с юга.

Булгаков [1] на основании анализа и обобщения данных 
по температуре и солености для февраля, марта, мая, августа 
и ноября за время с 1933 по 1965 г. рассмотрел изменчивость 
положения фронта, топографию основного термоклина и дал 
строение фронтальной зоны по сезонам в различные годы. Он 
обнаружил также качественную связь между меандрированием 
южного фронта (фронтом Куросио) и положением северного 
фронта (субарктического форнта).

Позднее, в обобщающей работе Булгаковым [2] пред
ставлены численные значения перепада температуры и солено
сти вдоль линии фронта и в зоне основного термоклина.

Обработав материалы экспедиционных наблюдений в север
ной части Тихого океана по программе «ПОЛЭКС» за январь— 
март 1975 г., Покудов с соавторами [3] получили термоха
линные индексы и разработали классификацию различных 
структур и типов вод в северной части Тихого океана.

Некоторые данные о положении и строении САФ, по отно
шению к среднемноголетним, имеются в работе Булгакова и 
Юрасова [4]. В этой же статье сообщается о существовании 
меандра и антициклонического вихря в районе 150° в. д. За ин
тервал времени в один месяц вершина меандра сместилась на 
восток на 60 миль и на север'на 30 миль.

Перечисленные выше работы позволили определить основ
ные закономерности распределения океанологических полей, но 
оказались недостаточными при изучении даже такого вопроса, 
как изменчивость положения фронта. До сих пор слабо изучена 
пространственно-временная изменчивость течений. Остается ма
лоизученной динамика неустойчивости фронтального раздела и 
проявления этой неустойчивости в виде формирования меанд
ров и вихрей. Совершенно отсутствуют оценки интенсивности, 
вертикального и горизонтального трансфронтального обмеНа 
теплом и импульсом в различных условиях. Эти и другие проб
лемы наиболее существенны для решения таких важных прик
ладных задач, как океанологическое обеспечение морского про
мысла и долгосрочные прогнозы погоды.

Целью настоящей работы является получение оценок измен
чивости термодинамических характеристик в зоне САФ Тихого 
океана в районе, расположенном между 152—172° в. д.

В качестве исходной информации использовались данные 6 
стандартных океанологических съемок, выполненных в февра
ле— марте в 1986—1991 гг. Кроме того, использовались ИК 
съемки, полученные судовой станцией SU-8 со спутников
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NOAA-IO и NOAA-W, и факсимальные карты температуры по
верхности океана.

Анализ уместно начать с рассмотрения межгодовой измен
чивости аномалий температуры (отклонений температуры от ее 
средних широтных значений, заимствованных из работы [2]). 
На рис. 1 представлены карты аномалий температуры в районе 
САФ в феврале — марте с 1988 по 1991 г. Такие карты можно 
трактовать как распределение неких оценок, характеризующих 
нарушение климатической зональности температуры поверх
ности океана. Нетрудно заметить, что самым теплым оказался
1990 г. Особенностью зимнего периода этого года являет
ся увеличение площади поверхности воды, занятой положитель
ными аномалиями температуры, по отношению к 1988, 1989 и
1991 годам. Действительно, как видно из рисунков, в 1990 г. 
положительные аномалии со значениями 1—2 °С занимали вод
ное пространство на юге исследуемого района от 153 до 161° в. д. 
и от 165 до 172° в. д.

Анализ пространственного распределения температуры поз
волил выявить следующие особенности строения субарктическо
го фронта в исследуемом районе.

1. Фронтальную зону можно разделить на 3 сектора: запад
ный 152—155° в. д., центральный 156—166° в. д. и восточный 
167—172° в. д.

2. Западный сектор фронта характеризуется резкими коле
баниями термодинамических характеристик. Здесь самые вы
сокие значения горизонтальных градиентов температуры 
(0,44°С-миля“1). Между 152 и 154° в. д. фронтальный раздел 
образует антициклонический меандр, который способствует рас
пространению положительных аномалий температуры. В табл. 1 
представлены характеристики фронтальной зоны в западном 
секторе.

3. В центральном секторе, как правило, происходит релак
сация термического и халинного фронтов. Горизонтальные гра
диенты температуры на порядок уменьшаются (табл. 2). В 
районе 162—166° в. д. часто наблюдается вторжение вод ква- 
зисубарктической структуры, приводящее к нарушению зональ
ности океанологических характеристик.

4. В восточном секторе района (табл. 3) субарктический 
фронт несколько обостряется. В южной части сектора фрон
тальный раздел делает антициклонический изгиб. Здесь часто 
формируются положительные аномалии температуры.

Ширина фронтальной зоны и положение фронтального раз
дела в зависимости от интенсивности антициклонпческого меан
дра в результате динамической неустойчивости подвержены 
межгодовым колебаниям. Как видно из рис. 2, в западном сек
торе межгодовая изменчивость положения фронтальной зоны
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Рис. 1. Аномалии температуры относительно многолетних средних широтных значений в* 
районе субарктического фронта в зимний период 1988— 1991 гг.



. .............................. Таблица !
Характеристики фронтальной зоны в западком  секторе исследуемого района

Год

Средняя 
ширина 

фронталь
ной зоны, 

миля

Перепад 
температу

ры, °С

Максимальный 
горизонталь
ный градиент 
температуры, 

°С • миля-1

Структурные особен
ности фронта

1986 140 9 0,442 Хорошо развит анти- 
циклонический меандр

1987 155 8 0 230 Наблюдалось разви
тие антициклониче- 
ского меандра

1988 170 6 0,133 Зональное распреде
ление температуры

1989 210 8 0,170 Развит южный анти- 
циклонический меандр, 
неоднородности раз
личного масштаба

1990 155 7 0,120 ‘ Хорошо развит ю ж 
ный антициклониче- 
гкий меандр

1991 80 5 0,133 Южный антицикло- 
нический меандр

Среднее
значение

151 7 0,204 Хорошо развит анти- 
циклонический меандр

Таблица 2
Характеристики фронтальной зоны в центральном секторе 

исследуемого района

Год

Средняя 
ширина 

фронталь
ной зоны, 

миля

Перепад 
температу

ры, °С

Максимальный 
горизонтальный 

градиент тем
пературы, 
°С-миля-1

Структурные особен
ности фронта

1986 239 7 0,052 В районе 162° в. д. 
вторжение холодных 
вод

1987 290 10 0,042 Хорошо развит цик
лонический меандр

1988 180 6 0,059 Зональное смещение 
изотерм
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ttpod. табл. 2

Год

Средняя 
ширина 

фронталь
ной зоны, 

миля

Перепад  
температу- ■ 

ры, °С

Максимальный 
горизонтальный 

градиент тем
пературы, 
°С-миля-1 ■

Структурные особен
ности фронта

1989 . 280 •7 0*094 Значительное азональ
ное смещение изотерм

1990 190 7 0,048 На севере циклони
ческий меандр, на юге 
антициклонический

1991 190 4 0,033 Зональное распреде
ление изотерм

Среднее
значение

228 6,8 0,054 Азональное смещение 
изотерм

Таблица 3

Характеристики фронтальной зоны в восточном секторе исследуемого района

Год

Средняя 
ширина 

фронталь
ной зоны, 

миля

Перепад  
температу

ры, °С

Максимальный 
горизонтальный 
градиент тем

пературы, 
°С-миля-1

Структурные особен
ности фронта

1986 180 3 0 .120 Фронт образует две 
ветви

1987 220 9 0,202 ■ . Фронт разделен на 
две ветви, в центре 
положительная ано
малия

1988 205 5 0,101 Неоднородности раз
личного масштаба

1989 145 7 0,122 Фронт хорошо выра
жен, изотермы сохр а
няют зональность

1990 85 5 0,182 Фронт хорошо выра
жен, изотермы сохр а
няют зональность

1991 150 1 0,006 Фронт не выражен

Средние
значения

164 5 0,122 Фронт выражен, с о 
храняется зональность
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мойет достигать двух градусов широты (1989 и 1991 гг.). В 
центральном и восточном. секторах изменчивость положения 
фронтальной зоны менее выражена и, по нашим, данным, не 
превышала одного градуса широты. Однако можно отметить, 
начиная с 1987 г., тенденцию к смещению линии САФ к северу 
от 41° с. ш. до 42°30/—43° с. ш. в 1991 г.

152° 156° 160'9 т °  168° 172 152° 156° 1609 т °  168° 172*
Т ) 1 j 1 I т i i i i

Ш ш

Р / М '  „ :

I j  I 1 I 1 1 ! 1

И Щ И  :

1989

44° 
45° 
42 

41° 
40° 

39

' 1 1 1 1

139 0  ~

44

43°
42°
41°
40°
39°

Т ■ 1 1 1 1 1 1 1 1 \

^ ^ ^ 1 9 8 8  "

'=
4

^
, 

-

4 
оЛ

 
s'

 
1 

1 
1 

1 
1 

1 
[ 44° 

43* 
42 
41° 

40 

39°

Рис. 2. Пространственное распределение температуры в райо
не субарктического фронта в зимний период 1986— 1991 гг.

Расчет термодинамических характеристик (табл. 1—3) пока
зал, что ширина фронтальной зоны наиболее подвержена изме
нению в восточном секторе, где ее величина уменьшилась с 1987 
по 1990 г. от 220 до 85 миль. Колебания величины перепада 
температуры фронтальной зоны, в плане межгодовой изменчи
вости, хорошо коррелируют во времени по всем секторам, а в ее 
временном ходе можно обнаружить 2-годовые циклы.

Характерной чертой изменчивости максимального горизон
тального градиента температуры является наличие долгопериод
ной составляющей, превышающей период наблюдений. Наи
больший размах межгодовых колебаний величины максималь
ного горизонтального градиента приходится на западный сек
тор, где разность между максимальным (1986 г.) и минималь-
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ным (1990 г.) значениями составляла 6,32 6С-миля-* (см. табл. 
1 - 3 ) .

Помимо межгодовой изменчивости температурных условий, 
обусловленной в основном широтной зональностью климата, 
общей океанической циркуляцией и сезонной изменчивостью гид
рометеорологических процессов, существенный вклад в общую 
изменчивость вносят внутримесячные колебания синоптического 
масштаба, которые определяются как собственно адвекцией 
тепла морскими течениями, так и крупномасштабным взаимо
действием между атмосферой и.океаном. Оценить вклад в из
менчивость с такими характерными пространственно-временны
ми масштабами можно, воспользовавшись ежедневными спут
никовыми и факсимильными температурными картами.

Горизонтальные смещения изотерм 3 и 10°С по данным
3-дневных факсимильных карт для района САФ, по нашим рас
четам, за характерный синоптический период (3—7 сут) дости
гали величины в несколько десятков миль. Такой же порядок 
изменчивости температурных неоднородностей был получен при 
анализе спутниковой ИК. информации. Так, например, 5—8 мар
та 1990 г. между 161 и 164° в. д. было обнаружено вклинивание 
с севера холодного потока протяженностью около 160 миль. По 
нашим оценкам, скорость смещения этого образования состав
ляла 52 см-с-1. В результате такого вторжения температура 
в этом районе в течение 3 сут понизилась на 2°С, а горизонталь
ный градиент уменьшился на 0,04 °С.

Самым холодным из рассмотренного ряда можно считать
1991 год. Как видно из рис. 1, почти вся акватория района за
нята отрицательными аномалиями температуры поверхностных 
вод; при этом максимальные значения ( —4°С) — ( —5°С) на
блюдались в западной и юго-западной частях полигона.

На рис. 2 представлены карты пространственного распре
деления температуры поверхности воды, построенные по данным 
полигонных съемок в зимний период 1986—1991 гг. Субаркти
ческий фронт в это время года располагается между 40— 
44° с. ш. В процессе меандрирования в направлении на восток 
от него отделяются вихри различного масштаба, в результате 
чего образуются вторичные фронты.

Таким образом, проведенные исследования позволили произ
вести районирование фронтальной зоны на обширной аквато
рии, расположенной между 152—172° в. д. Для каждого выде
ленного подрайона выявлены характерные особенности и рас
считаны термодинамические характеристики фронтальной зоны. 
Рассмотрена межгодовая изменчивость этих характеристик. 
Приведены оценки внутримесячных колебаний температурных 
условий.
10 Зак, 320 145
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A. E. ЗАХАРЧУК (А А Н И И ), В. P. ФУКС (С И бГУ )

ЗАВИСИМОСТЬ НИЗКОЧАСТОТНЫХ КОЛЕБАНИЙ 
УРОВНЯ У БЕРЕГОВ АНТАРКТИДЫ ОТ ВОЗМУЩЕНИЙ В

СИСТЕМЕ АНТАРКТИЧЕСКОГО ЦИРКУМПОЛЯРНОГО
ТЕЧЕНИЯ

После пионерской работы в 1978 г. америанского спутника 
«Seasat», продемонстрировавшего принципиальные возможно
сти топографических съемок поверхности океана и соответст
вующей оценки океанических течений,., появилось значительное 
число исследований, в которых разрабатывались теоретические, 
методические и региональные аспекты этой проблемы.

Эти исследования подготовили «Океанский топографический 
эксперимент» (ТОРЕХ) [15], который должен начаться в 1991 г. 
Целыо эксперимента является организация с помощью подроб
ных и точных спутниковых альтиметрических измерений гло
бальных топографических съемок, по крайней мере, в течение 
трех лет. Благодаря значительно большей по сравнению с. 
«Seasat» точностью измерений и согласованию программы 
«ТОРЕХ» с другими крупными международными океанографи
ческими и метеорологическими программами ожидается значи
тельный прорыв в исследованиях крупномасштабной и мезомас- 
штабной динамики океана и термодинамического взаимодейст
вия океана с атмосферой в широком диапазоне масштабов.
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Многие согласны с feta, что основное направление Использо
вания альтиметрической информации о топографии изменчиво
сти поверхности океана — это усвоение этой информации в мно- 
гоуровенных вихреразрешающих моделях океанической цирку
ляции [7, 10]. Именно на такой основе должен базироваться 
синоптический мониторинг океана. Подобные модели, помимо 
альтиметрической информации, должны усваивать все получен
ные в оперативном режиме дистанционные и наземные гидроме
теорологические данные о колебаниях уровня на береговых пунк
тах и постах.

Данные непосредственных измерений уровня в отдельных 
пунктах могут рассматриваться как реперные по отношению к 
альтиметрическим данным и рассчитанным по ним течениям. С 
этой точки зрения представляет особый интерес репрезентатив
ность наблюдений за уровнем на береговых пунктах для оценки 
разномасштабных возмущений динамического состояния в 
океане.

В настоящей статье этот вопрос рассматривается в приложе
нии к Южному океану.

Так как в Южном океане не проводилось наблюдений за ко
лебаниями уровня мореографами открытого моря и практиче
ски отсутствуют синхронные наблюдения альтиметров и буйко
вых станций, мы попытались доказать, что возмущения течений 
в зоне АЦТ выражаются в. колебаниях уровня у берегов Антарк
тиды. Конечно, эйлеров подход требует рассмотрения взаимо
связи течений и уровня в некоторой фиксированной точке прост
ранства. Но мы исходили из того, что АЦТ — самое мощное, 
если судить по расходу (130 Св), течение в Мировом океане и 
очень широкое (800'—1500 км) [3], поэтому изменения наклонов 
потока АЦТ должны сказываться на колебаниях уровня у бе
регов Антарктиды.

Для оценки связей между флуктуациями течений в АЦТ и 
колебаниями уровня у берега Антарктиды вычислялись стати
стические характеристики скорости течений в районе между 
Африкой и Антарктидой и уровня на японской береговой ан
тарктической станции Сёва, а также статистические характе
ристики их взаимосвязи.

В качестве исходных данных использовались ежечасные ин
струментальные наблюдения за течениями на 4 советских буй
ковых станциях, которые были развернуты вдоль 20° в. д. на 
47°04/, 48°42/, 51°15х, 55°16/ ю. ш. (рис. 1) в период с конца де
кабря 1978 г. до середины февраля 1979 г., 2 английских буйко
вых станциях, имевших координаты 58°59' ю. ш., 25°44/ в. д. и 
61°56' ю. ш., 26°127 в. д., работавших с 13 февраля по 17 марта 
1979 г., и ежечасные инструментальные наблюдения за уровнем 
•ча японской антарктической станции Сёва (69° ю. ш.,
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3§634' в. д.) [111. Всего на 6 буйковых станциях на различных 
горизонтах было установлено 20 измерителей течений, работав
ших в среднем около 1 —1,5 месяца.

10° 20° 30° 40° В.Д.

Рис. 1. Схема расположения буйковых станций Антарктического фронта 
и границ АЦТ [5]: 1 —  границы АЦТ [5]; 2 —  географическое положе
ние Антарктического полярного фронта [5]; 3 —  советские буйковые 

станции; 4 —  английские буйковые станции

Во избежание влияния приливов реализации уровня проек
ции скорости течения на параллель и меридиан сглаживались 
25-часовым скользящим осреднением. Для каждой станции оце
нивались (табл. 1) среднее направление (а) и скорость (V) 
течения, а также экстремальные значения скорости (Vmsx и Ущт) 
и среднеквадратические отклонения скорости (av).
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Далее рассчитывалась взаимокорреляционная функция уров
ня и составляющих скорости течения rv h (т)), так как 
взаимокорреляционная функция скалярного (уровень) и век
торного (течение) процесса есть вектор, нормировки f Uth(x) и 
r Vt h (t) должны производиться по тензору дисперсий [2]

г )  / т \ ___________  ̂ и , h ( т )  ______ . п  /  \ ____________ ^ у, h ( 'О _______

~ V (D ~ + D jD ~ h ' v' h{ ~ V ( D u +  Dv)D h '
где Du, Dh—дисперсии составляющих скорости течения и уров
ня.

Максимальные значения /?„, л (г) и Rv,il { )̂ и соответствую
щие им 6двигитгг, т., представлены в табл. 1.

Дальнейшее описание вектора взаимной корреляции следо
вало бы провести в терминах его инвариантных.характеристик 
[2], но для упрощения дальнейшего анализа мы воспользуемся 
выраженной квазипериодичностью авто- и взаимокорреляцион- 
ных функций (характерные периоды см. в табл. 1) и сложим

л(х) и /?и> /г т) по правилам сложения взаимно перпендику
лярных колебаний. Для этого воспользуемся приближенными 
формулами Веремейера [1], которые по соотношению модулей 
составляющих и разности их фаз позволяют оценить направле
ние (У), модуль (£тах) и фазу (F) вектора максимальных кор
реляций. Результаты расчетов представлены в табл. 1.

На ст. 1 и 2 отмечаются самые высокие средние и макси
мальные скорости течений. На.ст. 1 среднее течение направлено 
на восток, на ст. 2 — на юг. Существенно, что направление и 
скорость течения мало изменяются с глубиной. По данным пря
мых измерений и геострофических расчетов, выполненных по 
океанографической съемке в этот же период, наиболее мощные 
потоки АЦТ располагаются в зоне от 47 до 50° ю. ш. и совпа
дают с местоположением Антарктической полярной фронталь
ной зоны (АПФЗ). Средние скорости этих потоков находятся в 
пределах 25—35 см/с в поверхностных слоях, медленно убывая 
к глубинным горизонтам, где они составляют величины поряд
ка 6—8 см/с. Максимальные скорости достигают 52 см/с в верх
них слоях и 12—14 см/с на глубинах 3000 м и более [4]. На фоне 
общего зонального восточного . переноса в этой полосе частот 
выделяются вихреобразные возмущения. Южное направление 
среднего течения на ст. 2 связано с тем, что эта станция оказа
лась в центре циклонического вихря [5].

Подобные перемещающиеся вихреобразные возмущения в 
АЦТ отмечаются многими. авторами и достаточно хорошо раз
решаются на альтиметрических съемках «Seasat» [9].

Результаты взаимокорреляционного анализа течений и уров
ня приведены также в табл. 1, где показаны максимальные ко-
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Статистические характеристики течений и результаты 
в з о н е  А Ц Т и уро в н ем  н а  ан

Координаты.

станций

Про до "- 

житель-  

ность,  

ч

Го р и 

зонт,

м

! 
Н

ап
р

ав
л

ен
и

е 
ср

ед
н

ег
о 

те
ч

е
ни

я,
 

гр
ад

С к о р о сть ,  см/с

см/с

1 Вч.

№ 1 ( С С С Р ) 1056 130 105 . 24 ,3 46,0 2 ,0 6 ,6
47°04 '  ю. ш. 1056 490 107 2 3 ,6 39,0 10,0 5,1
2 0 '0 0 '  в. д, 1128 895 108 14,7 25 ,8 1,0 3 ,7

408 ЗОЮ 106 5,7 12,0 0 ,0 2 ,7

№ 2 ( С С С Р ) 912 230 192 17,3 32 ,0 1,0 5 ,4
48°42 '  ю. ш. 936 585 . 187 14,1 27 ,0 1,0 5,1
2 0 °0 0 '  в. д. 1128 1090 199 10,6 20,0 2 ,0 3 ,4

1128 2100 201 5,5 16,0 1,0 3 ,0

№ 3 ( С С С Р ) 1200 150 54 12,4 52 ,0 1,0 7 ,8
51°15 '  ю. ш. 1200 1000 68 6 ,8 16,0 1,0 - 3 ,4
20°00' в. д. 1200 2000 1 4 ,9 12,0 1,0 4 ,0

1200 3000 285 4,1 11,0 1,0 2 ,3
1200 3380 215 3,8 13,0 1,0 2 ,5

№ 4 ( С С С Р ) 1152 150 108 14,3 30,0 1,0 6 ,2
55°16 '  ю. ш. 1152 500 225 12,4 23,0 1,0 4 ,9
20°03 '  в. д. 1152 1000 119 9,4 19,0 1,0 3 ,3

1152 3000 104 4,6 14,0 1,0 2 ,5
1152 4050 126 3 ,2 9,0 1,0 2 ,3

№ 5 (Англия)
5 8 °5 9 '  ю. ш. 791 265 342 13,9 26 ,6 2 ,3 4 ,6
25°44'  в. д.

№ 6 (Англия)
61°56 '  ю. ш. 675 290 213 7 ,3 23,1 1,8 4 ,0
2 6°12 '  в. д.

эффициенты парной корреляции (МКПК), временные сдвиги на 
которых отмечались МКПК-

Как видно из табл. 1, самые большие величины модулей 
вектора максимальных корреляций (0,68—0,92) между скоро
стью течения на буйковых станциях и уровнем на ст. Сёва 
приходятся на буйковые ст, / и 2, т. е. максимальная связь
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взаимнокорреляционного анализа между течениями 
тарктической станции Сёва

Таблица 1

Максимальный 
коэффициент кор

реляции между 
h и и, v

Сдвиги,
ч
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)
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У А

Ч
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£  Е S o ; <Г 
аз
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F

- 0 , 7 2 +  0 ,43 0 0 1100 180 0 0 ,60 180 329 0 ,84 180
- 0 , 5 1 + 0 , 5 1 40 0 1000 166 0 1,00 166 315 0,71 173
- 0 , 5 9 +  0 ,39 90 0 850 .142 0 0 ,66 142 329 0 ,68 153
+  0 ,56 + 0 , 7 1 0 0 600 0 0 1,27 0 52 0 ,90 360

- 0 , 9 0 — 0,16 0 0 1100 180 180 0 ,18 0 350 0 ,92 180
- 0 , 9 1 — 0,10 0 0 1000 180 180 0,11 0 6 0 ,92 180
- 0 , 9 0 +  0 ,13 0 230 900 180 268 0 ,1 4 88 360 0 ,90 356
- 0 , 8 4 +  0,21 0 70 950 180 334 0 ,25 154 348 0 ,86 130

+ 0 , 3 5 — 0,46 360 260 1200 108 258 1,31 150 128 0 ,56 307
+  0 ,35 — 0,42 310 220 1400 80 237 1,2.0 157 129 0 ,5 4 274
+  0 ,40 — 0,45 300 180 1400 77 226 1,12 149 132 0,58 275
+  0 ,36 — 0,4 4 240 260 1400 62 247 1,22 185 129 0,57 239
+  0 ,32 — 0,30 250 275 1200 75 262 0 ,9 4 187 317 0 ,4 4 88

- 0 , 5 8 — 0,12 170 70 800 104 212 0,21 108 356 0 ,58 321
— 0,39 +  0 ,27 375 210 1000 315 284 0 ,69 31 33 0 ,46 305
- 0 , 5 1 +  0 ,1 5 160 280 1000 122 101 0 ,29 21 16 0 ,5 3 120
— 0,45 — 0,23 170 40 650 86 158 0,51 72 12 0 ,4 6 224
— 0,39 +  0 ,28 200 240 880 98 98 0 ,7 2 0 36 0 ,48 98

+  0 ,44 + 0 , 4 5 85 260 600 309 156 0 ,9 8 153 134 0 ,62 43

- 0 , 3 0 - 0 , 3 7 70 15 500 230 191 0,81 39 52 0 ,45 206

приходится на стрежень АЦТ в этом районе. Кроме того, на 
буйковых ст. 1 и 2 на всех гроизонтах отмечается противопо
ложность фаз (F) уровня и течений.

Из табл. 1 видно, что для ст. 2 зональные МКПК вы
ше, чем меридиональные, а для ст. 1 картина обратная, а также 
то, что для зональной составляющей на ст. 1 и 2 кроме горизон-
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та 3100 м, везде МКПК отрицательны, т. е. два процесса проте
кают в различных направлениях. Это находит отражение в на
правлениях {Y) вектора взаимной корреляции.

Существенно, что корреляция течений с уровнем значитель
но выше на всех горизонтах для ст. 2, находящейся в зоне вих
ря, а не на ст. I, находящейся в зоне устойчивого потока АЦТ.

Совершенно иная картина наблюдается на буйковых ст. 3— 
6. При общем восточном направлении течений средние скоро
сти здесь заметно меньше, чем на первых двух станциях (3,2— 
14,3 см/с), так как эти станции находились вдали от стрежня 

АЦТ. Значительно меньшие на этих станциях и модули векто
ров максимальных корреляций (0,44—0,62), что говорит о том, 
что связь между изменчивостью скорости течений на этих буй
ковых станциях и колебаниями уровня на ст. Сёва является 
неустойчивой. Причем по абсолютной величине МКПК для зо
нальной и меридиональной составляющих отличаются незначи
тельно. Видно также, что на ст. 3 на всех горизонтах для зо
нальной составляющей МКПК положительные, а для меридио
нальной составляющей на всех горизонтах — отрицательные. На 
ст. 4 на всех горизонтах для зональной составляющей МКПК 
отрицательны, но и для меридиональной составляющей они в 
в основном отрицательны. Существенно, что фазовый сдвиг (F) 
на большинстве горизонтов у этих станций противоположен.

Высокая корреляция уровня у берегов Антарктиды с тече
ниями в зоне АЦТ вряд ли может быть объяснена тем, что ко
лебания уровня и течения вызываются одними и теми же анемо- 
барическими силами. Такой гипотезе противоречит локализация 
зон высокой корреляции в системе вод АЦТ с уменьшением 
корреляции и увеличением фазовых сдвигов при приближении 
к берегу.

Обращает на себя внимание волнообразный вид авто- и взаи- 
мокорреляционных функций, свидетельствующий о наличии об
щей периодичности в течениях и уровне. К сожалению, длина 
реализаций чаще позволяет выделить только половину полного 
периода. Полный период составляет приблизительно 25—58 сут 
(см. табл. 1). Эти оценки подтверждаются спектральным ана
лизом уровня и течений.

Спектральный анализ 2-годовой реализации среднесуточных 
значений уровня на ст. Сёва [12, 13] показал пики энергии на 
28, 43, 56, 91 сут (рис. 2). Примечательно, что в работе [8] 
приведены спектры 2-годовых реализаций составляющих ско
рости в районе к юго-востоку от Новой Зеландии и спектры 
почти 5-годовых реализаций скорости течений в центральной 
части пролива Дрейка. Энергонесущие максимумы на этих 
спектрах.приходятся на периоды 30, 80 110 сут.
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6 нашем случае мы не можем провести анализ с йелыо ёМ- 
явления флуктуаций скорости течений такого же масштаба, так 
как длина реализаций слишком маленькая. Тем не менее, мы 
все же провели спектральный анализ сглаженных 25-часовым

Рис. 2, Спектр 2-годовой сглаженности реализации 
на ст. Сёва

скользящим осреднением реализаций скорости течений для всех 
горизонтов 4 советских буйковых станций и сглаженных реали
заций колебаний уровня на ст. Сёва за январь и февраль 
1979. г. В табл. 2 приведены периоды, в которые- наблюдались 
основные пики энергии для флуктуаций составляющих скорости 
течений в системе АЦТ и колебаний уровня на ст. Сёва. В 
отличие от уже описанных в работах [4, 5] колебаний с периода
ми '4—7 сут в нашем случае отмечаются еще на спектре коле-
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Таблица 2
ВеличЙнЫ йсновнЫх эНе^гонесущйх максимумов спектральной плотности 

( см 2*сут) для сглаженных реализаций составляющих скорости течений на 
буйковых ст. 1, 2, 3, 4 и уровня на ст. Сёва

Станция
Х

ар
ак


те

р
и


ст

и
к

а

Периоды, су т

2 ,8 3 ,7 4,1 4 ,8 5 ,6 6 ,7 СО СО

1 и
V 517 1027 533

668
2324

2 и
V

599 1450
145

5062

3 и
V 961 1515 1481

1053
984

4 и
V 338

737

Сёва 1460 2880 5990

бания. скорости течений с периодами 11,1 и 8,3 сут. Причем 
колебания с периодами 11,1 сут являются самыми мощными. 
На спектре колебаний уровня на ст. Сёва отмечаются те же 

периоды с энергонесущими максимумами, что и в зоне АЦТ. 
Только основная энергия приходится здесь на период 8,3 суток. 
Интересно, что спектральный анализ уровня моря в 9 пунктах 
побережья Южной Африки обнаружил повсеместное преоблада
ние 10-суточны-х и, в меньшей степени, 3—5-суточных флуктуа
ций [14].

Судя по разности фаз скорости течений в АЦТ и уровня на 
ст. Сёва (см. табл. 1), волнообразные возмущения распро
страняются с фазовой составляющей скорости на меридиан 52— 
104 см/с. Эти скорости распространения волн при оценках пе
риода 25—58 сут соответствуют длинам волн от 200 до 
1000 км.

На рис. 3 приведен пространственно-временной спектр из
менчивости морского уровня в районе к югу от Африки, полу
ченный по альтиметрическим данным американского спутника 
Geosat [11]. Из рисунка видно, что максимальная энергия измен
чивости морского уровня приходится на временные периоды
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ВЗ—90, 120—266 сут й длины волн от 370 до В10 км. Эти бЦёЙ* 
ки неплохо согласуются с оценками, полученными нами по фа
зовым соотношениям. Вероятно, эти волновые процессы связаны 
с баротропными волнами Россби. Фазовая скорость элементар-

см • дни

Рис. 3. Пространственно-временной спектр изменчи
вости морского уровня в районе к югу от Африки, 
полученный по альтиметрическим данным американ

ского спутника Geosat [11]

ных бездивергентных волн Россби определяется простым диспер
сионным соотношением:

C = - p t f ,  (1)
fi?U)

гдеР==^ Г ; с°'
по широте; X — длина волны. 

При 0(р) = 1,4-

dw
параметр Кориолиса; производная от со

м-1 - с-1 и 0(?0 =2-Ю5Ч-106 м получим 
0(C) ~0,6-М м-с_1 = 1,2—1,9 уз., что точно соответствует оцен
кам, полученным выше по фазовым соотношениям между уров
нем и течениями.

Численные эксперименты на вихреразрешающих моделях 
АЦТ (см., например, обзор [3]) показали возможность генера
ции вихрями, за счет отрицательно вязкости, средней циркуля-
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ЦйЙ й сййбптЙЗёсКиХ ЬОзкущений в струйных тёчёййя̂ , a 'fak- 
же возникновения выраженного процесса баротропизации тече
ний. Несомненно, что эти процессы должны проявляться и в 
колебаниях уровня океана. Для нас важно, что возмущения 
охватывают значительную область океана, так что закономерно 
ожидать определенную связь между синоптическими возмуще
ниями в системе АЦТ и колебаниями уровня у побережья Ан
тарктиды.

Как показывают численные эксперименты, возникающие си
ноптические вихри с характерными масштабами порядка 100— 
300 км обычно смещаются на запад со скоростью 2—5 см/с. 
Очевидно, что, если пользоваться волновой терминологией, эти 
вихри надо отождествить с волнами Россби.

Более низкие оценки скоростей смещения вихрей по сравне
нию с фазовыми скоростями элементарных волн Россби можно 
объяснить доплеровским смещением частот, не учитываемым в 
формуле (1).

Таким образом, низкочастотные колебания уровня у берегов 
Антарктиды отражают изменения в динамике вод АЦТ, связан
ные с крупномасштабными волновыми процессами и вихрями.

Отфильтрованные соответствующим образом уровенные дан
ные целесообразно использовать для коррекции спутниковой 
альтиметрической информации и наряду с последней включать 
для усвоения в вихреразрешающие модели спутникового мони
торинга океана.
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У Д К  551.465

И . П . К А Р П О В А , А . Е. М И Х А Й Л О В , Б. А . К И С Е Л Е В А  ( С П О Г О И Н ),

С. Э. М Я Э К И В И  (И Э М И ), О. В. М Е Л Ь Н И Ч Е Н К О  ( С П О Г О И Н )

ОЦЕНКА ИНТЕНСИВНОСТИ ГОРИЗОНТАЛЬНОГО 
ТУРБУЛЕНТНОГО ОБМЕНА В ТАЛЛИННСКОМ ЗАЛИВЕ

Для решения целого ряда практических и теоретических за
дач, связанных с процессами горизонтального перемешивания, 
разбавления сточных вод, диффузии примесей, а также при вы
работке рекомендаций по охране прибрежных вод от загрязне
ния необходимо знание параметров горизонтальной турбулент
ности (коэффициентов турбулентности, скорости диффузии, про
странственных и временных масштабов вихрей и др.). Для при
брежной зоны Финского залива, в частности для района Тал
линнского залива, проблема изучения процессов горизонтальной 
турбулентности имеет исключительное значение, поскольку с ней 
тесно связано формирование экологического состояния региона 
в связи с возрастающей антропогенной нагрузкой (строительст
во и эксплуатация гидротехнических сооружений, увеличение 
интенсивности морских транспортных перевозок и т. д.).

Специализированные наблюдения за параметрами горизон
тальной турбулентности в Таллиннском заливе практически от
сутствуют. Однако имеются материалы длительных наблюде
ний за скоростью и направлением течений на автономных буй
ковых станциях, проводились авианаблюдения за поверхност
ными течениями и специализированные наблюдения̂  за переме
щением свободноплавающих буев [1, 4]. В настоящее время на
коплен значительный опыт использования таких наблюдений для 
изучения горизонтальной турбулентности в прибрежной зоне
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Балтийского моря и Финского залива [3, 7, 8 и др.]. Настоящая 
работа является продолжением исследований по параметриза
ции горизонтального турбулентного обмена [5] применительно 
к условиям Таллиннского залива.

В работе использованы материалы авианаблюдений за по
верхностными течениями и радиолокационного слежения за пе
ремещением свободноплавающих буев (СПБ), полученные в 
1979—1980 гг. Аэрофотосъемка поверхностных течений характе
ризовалась значительной плотностью расположения маршрутов 
полетов и разбросов поплавков: расстояния составляли 1—2 км 
и 100—200 м соответственно. Погодные условия в это время 
благоприятствовали аэрофотосъемке течений и радиолокацион
ным наблюдениям за перемещением буев: в основном все работы 
были выполнены при ветре 5—6 м/с, что позволяет практически 
исключить влияние ветровых течений. Таким образом, можно 
считать, что циркуляция вод в период проведения эксперимен
та отражала типичную картину при слабых ветрах и незначи
тельных сгонно-нагонных колебаниях уровня, скорости течений 
не превышали 10—15 см/с.

Методика расчета коэффициентов горизонтальной турбулент
ной диффузии, как и в работах [2, 6, 7, 9], основана на решении 
уравнения турбулентной диффузии, предложенного Л. Ричард
соном. Адвективный член в левой части уравнения отсутствует, 
так как, согласно проведенной оценке, для условий Таллиннского 
залива он на два порядка меньше остальных членов уравнения. 
Предполагается, что турбулентные вихри переносятся общей 
циркуляцией вод, не изменяя своих свойств. Поэтому рассеива
ние дискретных частиц или размывание «облака» красителя, 
переносимого течением, осуществляется только под действием, 
турбулентной диффузии. Полагая, что за промежуток времени 
At расстояние между дискретными частицами изменилось на Д/ 
(где Al = l] — lo\ /о и 1\— соответственно расстояния между рас
сматриваемыми частицами в начальный to и последующий t\ мо
менты времени) и что Д/ составляет малую часть от первона
чального разделения частиц /о, а коэффициент К г считается 
постоянной (характерной) величиной, уравнение турбулентной 
диффузии упрощается. Решение этого уравнения позволяет най
ти выражение для коэффициента горизонтальной турбулентной 
диффузии [9]:

кг _

Аг 2М 2b.t ’
где черта означает осреднение по всем парам диффундирующих 
частиц.

Всего было рассчитано более 6000 значений коэффициентов 
горизонтальной турбулентной диффузии, которые отнесены к
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определенным аргументам вида 1/2 (lo + h), принимаемым в ка
честве линейного масштаба явления. В пределах выбранных 
масштабов значения коэффициентов Kt были осреднены и на
несены в зависимости от масштаба явления / на график в било- 
гарифмическом масштабе. Полученные зависимости аппрокси
мировались прямыми вида К{1) =  RI", в которых показатель 
степени п определялся методом наименьших квадратов. Для 
характеристики степени зависимости коэффициентов гроизон- 
тальной турбулентной диффузии от масштаба явления рассчи
тывался коэффициент корреляции (R). Обработка полученных 
данных велась с использованием квантильного анализа [10].

Анализ полученных результатов показал, что в диапазоне 
масштабов явлений от 50 до 2500 м значения коэффициентов 
горизонтальной турбулентной диффузии изменяются в довольно 
широких пределах (табл. 1). В целом средние значения коэф
фициентов Ki достаточно закономерно возрастают с увеличе
нием масштаба явления. Количественно эта зависимость выра
жается величиной показателя степени п в соотношении 
I{(1) —  Rln. Средние значения показателя степени п оказались 
меньшими «4/3» [9] и лежат в пределах от 0,17 до 0,54 (табл. 2). 
Анализ средних значений коэффициентов горизонтальной турбу
лентной диффузии в различных районах Таллиннского залива 
(табл. 2) показывает, что горизонтальная турбулентность здесь 
развита значительно слабее (ЛГг ~ 103-=-104 см2/с), чем в откры
тых районах Балтийского моря (ЛГг 105Ч-106 см2/с) [3, 5, 8], 
что связано с естественной изолированностью этого региона.

Таблица 1
Оценка изменчивости коэффициента горизонтальной турбулентной диффузии 
Ki по масштабам явления (по материалам аэрофотосъемки течений 1979 г.)

М асш таб  
явления, м

Квантильные оценки K f W " *, см 2/с

Х т  < п -^0.25 ^0,Г,0 *S73 •^тах *с р

5 0 —  500 0 ,75 1,27 1,77 3 ,3 4 5 ,7 2 2 ,1 3

50 0 — 1000 0 ,7 7 1,73 2 ,2 9 3 ,2 0 11 ,90 2 ,73

1000— 1500 0 ,81 2 ,1 3 2 ,8 4 3,81 6,71 3 ,0 9

1500— 2500 0 ,6 7 2 ,2 6 3 ,1 3 4 ,8 3 9 ,91 3 ,6 9
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Рис. 1. Схема расположения маршру
тов авианаблюдений за поверхност
ными течениями ( 1— 9) в 1979—

1980 гг.

Наибольшие значения Kt отмечаются в южной (рис. 1, маршрут
1) и центральной (маршруты 4 и 9) частях залива, что обуслов
лено особенностями динамики вод. Так, в центральной части 
залива происходит взаимодействие входящих в залив потоков и

Таблица 2
Оценка изменчивости коэффициента горизонтальной турбулентной диффузии 

Ki и показателя степени п в соотношении Ki=kln (по материалам 
аэрофотосъемки течений 1979 г.)

М ар ш 
рут

ави а
съ ем к и

Коли
чество

значений
K i

Диапазон измене
ний K i '  I0 - 4 ,

СМ2/С
Среднее  
К г  10-*,

См2/с

Диапазон  
изменений п

С р ед 
нее

п

min max min max

1 374 1,86 ,6 ,03 3 ,06 0 ,1 2 0 ,8 8  . 0,44-
2 455 1,91 4 ,08 2 ,4 0 0 ,06 1,35 0 ,50
3 621 1,35 3 ,4 7 2 ,1 9 0 ,0 3 1,18 0 ,3 4
4 353 1,33 4 ,72 3 ,67 0 ,02 0 ,29 0 ,17
5 491 1,78 2 ,65 2 ,24 0 ,05 0,61 0 ,2 6
6 763 0 ,78 4,61 2 ,43 0 ,2 2 0,91 0 ,54
7 931 . 0 ,91 4 ,50 2,79 0 ,12 0 ,47 0 ,28
8 649 1,56 3,91 2 ,60 0 ,2 2 1,07 0 ,50
9 222 1,44 8 ,83 3 ,79 0 ,03 0 ,5 4 0,21

1— 9 4 859 0 ,7 8

, 
СО

| 
СОсо 2 ,8 0 0 ,0 2 1,35 0 ,3 6
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выходящих из него, а для южной части характерно существо
вание двух противоположных типов циркуляции вод [4]. В целом 
по заливу среднее значение коэффициента горизонтальной тур
булентной диффузии /<’г составляет 2,8-104 см2/с, а показатель 
степени и равен 0,36.

2

10 
9  
8
7
6
5

4

J

Л  см2/с

Рис. 2. Зависимость коэффициентов горизонтальной турбулент
ной диффузии К  i  от масштаба явления (южная часть Тал
линнского залива, показатель степени я = 0 ,8 9 ,  коэффициент 

корреляции i? =  0,88)

Результаты расчетов /<, по данным наблюдений за . переме
щением свободноплавающих буев в различных районах Таллинн
ского залива в июле 1980 г. (/'/=1122) подтвердили приведен
ные выше данные и показали, что для масштабов явления от 
200 до 2000 м значения коэффициентов горизонтальной турбу
лентной диффузии изменяются в пределах 103ч-105 см2/с и с 
увеличением масштаба явления происходит возрастание коэф
фициентов Kl (рис. 2). Показатель степени п также меньше
И  Зак. 320 161



«4/3» и в среднем составляет 0,87, 0,24 и 0,75 для южных, цент
ральных и северных районов соответственно; коэффициенты кор
реляции между Kt и масштабами явления / для тех же районов 
в среднем составляют 0,61, 0,27 и 0,70 соответственно.

Выполненные оценки интенсивности горизонтальной турбу
лентности в Таллиннском заливе могут быть использованы при 
решении ряда практических задач, при прогнозировании райо
нов, наиболее подверженных загрязнению промышленно-быто
выми стоками при построении экологических и гидродинамиче
ских моделей. Следует отметить также, что на режим течений
и. формирование особенностей циркуляции вод в Таллиннском 
заливе, существенное влияние оказывают колебания уровня (вы
сота стояния, фаза и интенсивность подъема или спада уровня), 
и поэтому при проведении дальнейших исследований необхо
димо обратить внимание на зависимость коэффициентов гори
зонтальной турбулентной диффузии от этих факторов.
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У Д К  551.463

ОСОБЕННОСТИ ВЕРТИКАЛЬНЫХ ПРОФИЛЕЙ
МЕТЕОЭЛЕМЕНТОВ НАД МОРЕМ ПО РЕЗУЛЬТАТАМ 

НАТУРНЫХ ЭКСПЕРИМЕНТОВ

Как известно (например, [1]), распределение метеоэлементов 
по вертикали над морем в стационарных условиях и вдали от 
берегов может рассматриваться как автомодельное. Этот режим 
достаточно хорошо изучен. Однако автомодельность существен
но нарушается в прибрежных условиях, а также при резких 
изменениях синоптической ситуации. Для изучения особенно
стей вертикальных профилей метеоэлементов в приводном слое, 
их отклонений от автомодельного распределения и временной 
изменчивости, возникающих по тем или иным причинам, необ
ходимо проведение экспериментальных исследований с исполь
зованием специальных измерительных комплексов, обеспечи
вающих отображение реальных профилей с достаточно малым 
пространственным разрешением.

Подобный измерительный комплекс для прибрежных буйко
вых постановок был разработан и использован в натурных экс
периментах в заливе Посьет Японского моря.

Основной частью комплекса является притопленный буй с 
повышенной остойчивостью, на котором закреплялась мачта с 
распределенными по вертикали измерительными преобразова
телями температуры и модуля горизонтальной скорости ветра. 
Поверхность раздела отслеживалась с помощью дополнитель
ного поплавка; перемещающегося по вертикальным направляю
щим. На поплавке был установлен измерительный преобразо
ватель температуры поверхности воды. Параллельно направ
ляющим располагался преобразователь ординат взволнованной 
поверхности моря. От поверхности- моря до дна распределялась 
измерительная линия с преобразователями температуры воды. 
Все преобразователи температуры были выполнены на основе 
полупроводниковых терморезисторов, включенных в схемы ли
неаризации и подстройки под требуемый диапазон изменчиво
сти сопротивления. Преобразователи скорости ветра содержали 
чувствительные элементы в виде чашечных вертушек. Преобра
зование их вращения в электрический сигнал осуществлялось 
оптоэлектронным путем.

Сигналы измерительной информации с преобразователей че
рез синхронный коммутатор каналов передавались по линии 
связи длиной 250 м в прибрежную лабораторию, где распола
гался блок измерения и регистрации. Регистрирующей частью
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блока являлось цифропечатающее устройство ЭУМ-23. На ленте 
устройства результаты печатались в виде трехзначных групп 
цифр, соответствующих значениям температуры (°С) с разре
шающей способностью в 0,1 К и скорости ветра (м/с) с разре
шающей способностью в 0,1 м/с. Частота опроса каналов со
ставляла 0,5 Гц при длительности измерений по каждому ка
налу не более 1,5 с, частота циклов измерений составляла 
1/60 Гц. Количество используемых каналов достигало 16.

Измерения проводились сериями длительностью не менее 
4,5 ч с перерывами в Г—2 ч при различных гидрометусловиях. 
Процесс измерений внутри серии осуществлялся полностью ав
томатически. Скорость ветра в процессе экспериментов изменя
лась в пределах от 1 до 30 м/с (верхний предел — при тайфуне 
«ЭллиС»), высота волн изменялась от ряби до 2,0 м. При наи
худших условиях отклонения измерительной мачты буя от вер
тикали не превышали 15°.

При обработке результатов выполненных экспериментов вы
явлен ряд характерных особенностей режима приводного слоя 
атмосферы в прибрежной зоне. В период развития штормовой 
ситуации (тайфун «Эллис») зафиксировано появление инвер
сии температуры в нижнем двухметровом слое воздуха над мо
рем. Время перестройки профиля от нормального до инверсион
ного составило примерно 1 ч. Минимум температуры формиро
вался на высоте 60—80 см (рис. 1).

Наиболее вероятно, как это предполагается и в работе [2], 
что появление этой особенности связано со штормовым разбрыз
гиванием и формированием слоя аэрозольной взвеси, в котором 
затраты тепла на испарение резко возрастают.

Другая характерная особенность режима приводного слоя 
была выявлена в утренние часы. Перед восходом солнца наблю
дались специфические вариации температуры («тепловые вол
ны») на всех контролируемых горизонтах до высоты 4 м над 
поверхностью моря. При этом температура поверхности моря 
оставалась практически постоянной. В момент восхода солнца 
в вариациях появлялся характерный колоколообразный всплеск, 
а затем вариации исчезали и начинался монотонный прогрев 
воздуха. Статистический анализ данных позволил выявить два 
наиболее характерных периода в вариациях ~6 и 13 мин (рис.
2), при этом в автоспектрах температурных вариаций преобла
дающим являлся период 13 мин, а в автоспектрах модуля 
горизонтальной скорости ветра •— 6 мин (здесь указанные авто
спектры не приводятся). В отличие от температуры, вариации 
скорости ветра после восхода солнца не прекращались.
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Физические причины формирования эффекта «тепловых волн» 
остаются неясными. Однако полученные данные позволяют 
предполагать, что сами волны связаны с исходным возмуще
нием колоколообразной формы (при восходе солнца), обуслов-

Рис. 1. Перестройка вертикального профиля температуры над 
морем при развитии штормовой ситуации (тайфун «Эллис»); 
интервал осреднения данных на каждом горизонте— 10 мин; 

промежуток времени между профилями 30  мин

ливающим появление неустойчивости в приводном слое и воз
буждение волн типа гравитационных. Что же касается причины 
исходного возмущения, то она остается неизвестной. Нербыч- 
ность ее еще и в том, что, как уже отмечалось, температура под
стилающей поверхности (морской воды) в этой ситуации не 
изменяется.
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Подобные гравитационные волны в атмосфере с преобла
дающим периодом порядка 4 мин перед восходом солнца были 
замечены также при проведении исследований по программе 
«Феникс» [3].

4м

Рис. 2. Функции взаимной спектральной плотности вариаций темпе
ратуры и модз'ля горизонтальной скорости ветра на 4 контролируе

мых горизонтах в период прохождения «тепловых волн»

Помимо длительных наблюдений при стационарной установ
ке комплекса в определенных точках акватории бухты также 
выполнялся специальный эксперимент по исследованию дефор
мации поля метеоэлементов в окрестностях береговой черты.
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Рис. 3. Разрезы полей температуры и модуля горизонтальной ско
рости ветра по нормали к береговой черте

Здесь выявлена существенная горизонтальная неоднородность 
метеоэлементов (рис. 3) и наличие тонкой структуры вертикаль
ных профилей.
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УДК 551.463

МЕТОДИКА ИСПОЛЬЗОВАНИЯ ЯМР НА ПРОТОНАХ ДЛЯ 
ОПРЕДЕЛЕНИЯ СОДЕРЖАНИЯ РАССОЛА В ПОРАХ 

МОРСКОГО ЛЬДА

Ранее нами сообщалось о возможности определения содер
жания жидкой фазы в порах морского льда Qx, основанного на 
измерении амплитуды сигналов ядерной индукции на протонах 
воды [6].

Было отмечено, что главными достоинствами этого метода 
являются: бесконтактный анализ проб льда, отсутствие необ
ходимости сливания рассола, возможность многократного пов
торения измерений и высокая чувствительность метода, позво
ляющая регистировать сигналы от жидкой фазы при темпера
турах — 70 °С и ниже, а малые объемы проб позволяют детали
зировать закономерности распределения рассола по толще льда. 
Однако использование промышленных стационарных и импульс
ных ЯМР спектрометров для определения Q* в образцах мор
ского льда в полевых условиях вряд ли. представляется возмож
ным из-за громоздкости аппаратуры, в особенности электромаг
нитов, большого ее веса, стоимости и электропотребления. В 
некоторых спектрометрах требуется водное или гелиевое охлаж
дение обмоток электромагнита. По этим причинам актуальна 
разработка портативной и экономичной аппаратуры, основанной 
на использовании данного метода и пригодной для работы в 
полевых условиях.

В настоящем сообщении на основе собственных исследований 
и анализа литературных данных анализируются различные ва
рианты технической реализации данного метода и условий их 
применения. . ,v.> |

Основными методиками, позволяющими регистрировать сиг
налы ЯМР от жидкой фазы морского льда, являются: стацио
нарный метод, основанный на регистрации величины поглоще
ния энергии радиоволн при периодическом прохождении резо
нансных условий, импульсный метод, позволяющий обнаружить 
сигналы ядерной индукции после одиночных возбуждающих спи
новую систему радиоимпульсов с частотой заполнения, равной 
резонансной, а также'наблюдение сигналов свободной процес
сии протонов в магнитном поле Земли или полученном с по
мощью катушек Гельмгольца.

В стационарной методике ЯМР информативным параметром, 
связанным с Qx, является площадь под кривой резонансного 
поглощения, соответствующая жидкой фазе [1]. Однако выде-
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лйть кривую от жидкой фазы, представляющую собой узкую 
линию на фоне широкой линии от твердой фазы, достаточно 
трудно. Но возможно сравнение амплитур сигналов от твердой 
и жидкой фаз, которое соответствует относительному количест
ву Qж. Амплитуда сигнала поглощения радиоволн системой спи
нов вещества, пропорциональна ядерной намагниченности и оп
ределяется выражением [1]:

ХоН\г(0о*Т,
А ~ м —  " П 'I

0 1 + т2Я , 27’17па ’ к !

где хо — статическая ядерная восприимчивость; Нх — амплиту
да радиочастотного поля; соо—резонансная частота, у—гиромаг
нитное отношение, Т\ и Т2 — времена спин-решетной и спин-спи- 
новой релаксации.

В свою очередь статистическая ядерная восприимчивость 
равна

Nv2h2I ( I + l )

Ха =  Ж Т  ■
где N — количество резонирующих ядер; h — приведенная по
стоянная Планка; 1 — спин ядра (1/2 для ядра водорода), К —■ 
постоянная Больцмана; Т — температура.

Из выражений (1), (2) вытекает, что амплитуда сигналов 
резонансного поглощения пропорциональна количеству ядер 
атоМа водорода в веществе (N) и квадрату резонансной ча
стоты, определяемой напряженностью магнитного поля при про
чих фиксированных условиях (Гь Г2> Н\). Амплитуда радиоча
стотного поля должна быть минимальной, чтобы избежать насы
щения энергетических уровней. Величины Т\ и Т2 для жидкой и 
твердой фаз натурального морского льда меняются в небольших 
пределах, вследствие небольших пределов изменения темпера
туры и солености льда, и могут быть оценены по ширине линий 
поглощения. Для надежного наблюдения сигналов ЯМР необхо
димо использование достаточно мощных однородных магнитных 
полей ~5 кЭ.

Один из вариантов возможной реализации измерителя Q>,<, 
основанный на стационарной методике ЯМР, в виде блок-схемы 
приведен на рис. 1. На колебательный контур, катушка индук
тивности которого (/) с помещенным в нее образцом льда (2) 
находится в поле постоянного магнита И о, подается высоко
стабильное по частоте и амплитуде слабое синусоидальное на
пряжение (—20 мВ) от кварцевого генератора (<?), частота ко
торого соответствует условию резонанса. Сигналы поглощения 
усиливаются резонансным усилителем (4), настроенным на ту 
же частоту, и после детектирования подаются на цифровой из
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меритель амплитуды (5). Полоса пропускания усилителя долж 
на быть — 10 кГц, коэффициент усиления » 1 0 б. Для периоди
ческого прохождения резонансных условий магнитное поле мо
дулируется с помощью дополнительных обмоток от генератора, 
находящегося в блоке поддержания резонансных условий (6).

Рис. 1. Блок-схема измерителя Q -ж с использованием стационарной 
методики Я М Р: 1 — приемно-передающая катушка датчика; 2 — ампула 
с пробой льда; 3  — кварцевый генератор; 4 — резонансный усилитель 
с детектором; 5 — импульсный цифровой вольтметр или АЦП; 6 — ста
билизатор магнитного поля с модулятором; 7 — датчик магнитного по
ля; 8 — измеритель температуры льда; 9 — терморезистор; 10 — блок

питания

Достоинством этой методики измерения, как в импульсном 
методе, является отсутствие необходимости формирования мощ
ных радиоимпульсов и соответственно малое потребление элек
троэнергии. Генератор и приемник могут быть собраны на мало
мощных полупроводниковых элементах, что позволяет выпол
нить небольшой переносный прибор, способный работать в по
левых условиях от автономных источников электропитания. Д о 
статочное мощное магнитное поле можно получить с использо
ванием небольших магнитов, изготовленных из сплавов ЮНДК- 

Недостатком этого метода является зависимость амплитуды 
сигнала поглощения от многих факторов при прочих равных
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условиях, а именно: от амплитуды радиочастного и модулирую
щего полей, времен релаксации и скорости прохождения резо
нансных условий, трудность разделения сигналов от обеих фаз 
[1, 8]. Метод требует стабильности приемного усилительного 
тракта и фазового детектора, высокой стабильности и однород
ности магнитного поля. Однако напряженность магнитных полей 
постоянных магнитов в значительной мере определяется темпе
ратурой, и наиболее простым методом стабилизации резонанс
ных условий является подача напряжения, зависящего от тем
пературы, на дополнительные катушки магнита. Для этого 
обычно используются полупроводниковые терморезисторы, при
клеенные к полюсным наконечникам. Наибольшую стабиль
ность магнитного поля обеспечивают стабилизаторы с обратной 
связью от сигнала ЯМР [5]. Для этого собирается дополнитель
ный приемно-передающий тракт с резонансом на других ядрах 
с целью обеспечения развязки по частоте. Для дейтронных ста
билизаторов полевых спектрометров целесообразно в качестве 
рабочего вещества в катушке стабилизатора использовать дей- 
тероацетон или другое вещество, не замерзающее при низких 
температурах и не содержащее атомов водорода.

Методика измерения заключается в определении амплитуд 
сигналов Я М Р твердой и жидкой фаз при контроле за шириной 
соответствующих линий. В результат измерения должна быть 
введена температурная поправка.

Импульсный метод Я М Р в значительной мере свободен от 
недостатков стационарного метода, так как амплитуда сигналов 
свободной индукции протонов воды после одиночных возбуж
дающих радиоимпульсов зависит только от ядерной“намагни
ченности вещества, определяемой статической восприимчивостью 
и напряженностью магнитного поля (2)

А~%оНо- (3)
При этом узкие сигналы индукции твердой фазы, соответствую
щие широким линиям в спектре, практически не наблюдаются 
из-за конечного времени восстановления приемника после его 
перегрузки зондирующим импульсом, а широкий сигнал цели
ком определяется жидкой фазой.

Блок-схема измерителя Q>K, основанная на импульсной мето
дике ЯМ Р, незначительно отличающаяся от стандартных им
пульсных спектрометров, представлена на рис. 2. Она содержит 
постоянный магнит (/), в зазоре которого находится катушка 
индуктивности с пробой льда. На колебательный контур, обра
зованный измерительной катушкой (2) и конденсатором С по
даются мощные короткие радиоимпульсы, с частотой заполне
ния, равной резонансной, от формирователя радиоимпульсов (3 ) 
с усилителем мощности (4).  Необходимые фазовые соотноше-
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Рис. 2. Блок-схема измерителя Q jk на основе импульсной методики Я М Р. Обозначения в тексте



ния для радиоимпульсов обеспечиваются фазовращателем (8). 
Заполнение радиоимпульсов производится от кварцевого гене
ратора (5). В этом ж е-блоке находятся делители частоты для 
программного устройства и модулятора (7). Формирователь ра
диоимпульсов и фазовращатель управляются модулятором (7), 
представляющим собой генератор коротких видеоимпульсов. 
После облучения пробы льда радиоимпульсом в катушке (2 ) 
наводится сигнал ядерной индукции, который усиливается ре
зонансным усилителем (8). Полоса пропускания усилителя й 
коэффициент усиления примерно такие же, как и для стацио
нарной методики. После амплитудного детектирования сигналы 
могут быть измерены цифровым измерителем амплитуды (9), 
синхронизированным с максимумом сигнала. Д ля поддержания 
резонансных условий, так ж е как и в стационарной методике, 
необходим дейтронный или температурный стабилизатор напря
женности магнитного поля (10). Температура льда контроли
руется электрометром (11) с термодатчиком. Необходимые пи
тающее напряжения обеспечиваются блоком питания (БП ) (12).

В настоящее время опубликовано большое количество схем 
основных узлов импульсных спектрометров ЯМ Р. Наиболее 
удачные транзисторные варианты, приемлемые для полевых ус
ловий, представлены в работах [2, 9]. Мощность радиоимпульса 
на измерительной катушке определяется выражением [8]:

7 ^  =  ^ ,  _ (4)

где т — длительность возбуждающего импульса; Н х — ампли
туда магнитного поля, наведенного в измерительной катушке 
генератором радиоимпульсов. Для исключения насыщения энер
гетических уровней длительность импульсов должна быть го
раздо меньше Т\ и Т2 (Ю-Ь-20 м кс), а период следования ~̂ >Т\ 
(10-1-20 с) . Коэффициент подавления несущей частоты кварце
вого генератора должен быть не менее 60 дБ для обеспечения 
малых шумов формирователя. Это является основной техни
ческой трудностью создания небольшого по габаритам измери
теля Q>к* Из-за малой надежности выпускаемых в настоящее 
время мощных малошумящих полевых транзисторов большинст
во разработчиков аппаратуры импульсного Я М Р предпочитают 
изготавливать выходные каскады усилителей мощности на лам 
пах типа ГИ-30, ГЙ-70Б и т. д., требующих высоковольтного 
напряжения ( ^ 6 0 0  В) и цепей накала, что является существен
ным недостатком импульсной методики для данной задачи. Кас
кады усилителей мощности, собранных на биполярных транзи
сторах (типа КТ-912) по двухтактной (или многотактной) схе
ме дают большие шумы на выходе генератора радиоимпульсов.
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определения в его поверхностном слое. Существующие гфотбй- 
ные магнитрометры, предназначенные для измерения напряжен
ности магнитного поля Земли, могут быть использованы для 
измерения Q * в пробах льда при незначительных перестройках 

..их узлов.
Техника импульсной и Фурье-спектроскопии, описанная в ра

боте [8], позволяет реализовать достоинства импульсного и ста
ционарного методов. При этом возможно не только определение 
количества жидкой и твердой фаз, но и измерение времени 
спин-решеточной релаксации, зависящего от солености и струк
туры льда, что является важным при изучении его физико-хи
мических свойств.
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У Д К  597.5
А. И. СТЕП АН ЮК (РГГМ И )

М О Д Е Л И РО В А Н И Е  Т Е Х Н О ГЕ Н Н Ы Х  ИСТОЧНИКОВ 
Э Л ЕКТРО М А ГН И ТН О ГО  З А ГР Я З Н Е Н И Я  П Р И Б Р Е Ж Н Ы Х

ВОД

В последние годы установлено, что большинство морских ор
ганизмов использует естественные электромагнитные поля для 
различных нужд жизнедеятельности, например [1]. Несомненно,
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Что техногенное влияние может существенно сказываться на 
естественном состоянии уровней электромагнитных полей, а зна
чит, и на процессах жизнедеятельности этих организмов, причем 
преимущественно в области крайне низких значений частот 
(КНЧ) электромагнитных полей [2].

В этой связи любые техногенные изменения естественного 
состояния уровней электромагнитных полей уместно рассматри
вать как электромагнитное (ЭМ) загрязнение вод моря [3]

Из разнообразных источников ЭМ загрязнения в настоящее 
время представляются наиболее важными следующие: постоян
ные электромагнитные поля (ПЭМ П) — гальваноэлектрические 
квазипостоянные и переменные электромагнитные поля 
(П е Э М П ).

Квазипостоянные гальваноэлектрические поля создаются в 
прибрежных зонах за счет контактирующих с водой гидротех
нических конструкций из металлов с различными собственными 
потенциалами, замкнутых на общую шину, например на систе
му городских коммуникаций. Несмотря на исходные фиксиро
ванные характеристики гальванических потенциалов ПЭМП 
гальваноэлектрического типа все ж е носят переменный характер. 
Изменчивость ПЭМП обусловливается прежде всего вариация
ми сопротивления общей шины, а также различными гидроме
теорологическими и геофизическими причинами — вариациями 
с частотами 1— 2 Гц и менее (КНЧ диапазон).

Как уже отмечалось выше, именно к частотам КНЧ диапа
зона наиболее чувствительны морские организмы.

ПеЭМП в прибрежных водах преимущественно создаются 
утечками переменного тока промышленной частоты (50 Гц), а 
также утечками , от телефонной и радио сетей. Ранее влияние 
этих источников на изменение природного уровня электромаг
нитного поля в КНЧ диапазоне (50 Гц) практически не рассмат
ривалось. Между тем, при реальных условиях формирования 
этих утечек возникает ряд специфических электромагнитных эф
фектов (например [4]), существенно изменяющих частотные 
свойства формирующихся в воде электрических токов.

С целью более детального изучения отмеченных источников 
ЭМ загрязнения и их экологической опасности нами была про
изведена серия специальных лабораторных экспериментов. Э кс
перименты выполнялись с помощью установки, представляющей 
собой физическую модель акватории Выборгского залива, в ви
де винипластового бассейна с конфигурацией,- соответствующей 
географическим особенностям акватории. При экспериментах 
использовались пассивные. источники ПЭМП, моделирующие 
реально существующие источники техногенного происхождения 
в прибрежных водах.- В качестве источников гальваноэлектри- 
ческих ПЭМП использовались металлы и сплавы с различными
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' с о б с т в е н н ы м и  п о т е н ц и а л а м и .  Н о р м и р о в а н н ы е  у т е ч к и  П е Э М П  
з а д а в а л и с ь  р е г у л и р у е м ы м  и с т о ч н и к о м  п е р е м е н н о г о  т о к а .  Р е г и 
с т р а ц и я  э л е к т р и ч е с к о г о  п о л я  в в о д е  п р о и з в о д и л а с ь  с  и с п о л ь з о 
в а н и е м  неполяризующихся э л е к т р о д о в  т и п а  Э ВЛ . П о д о б и е  п о 
л е й  п о т е н ц и а л а  на м о д е л и  и в н а т у р н ы х  у с л о в и я х  з а д а в а л о с ь  
при п о с т о я н с т в е  п р о в о д и м о с т е й  и л и н е й н о й  с в я з и  п л о т н о с т е й  
т о к о в  ч е р е з  геометрическую к о н с т а н т у  подобия в соответствии 
с  р е к о м е н д а ц и я м и  р а б о т ы  [5].

, Н а  у с т а н о в к е  б ы л о  в ы п о л н е н о  б о л е е  5 0  э к с п е р и м е н т о в  по м о 
д е л и р о в а н и ю  з а г р я з н я ю щ и х -  а к в а т о р и ю  з а л и в а  ПЭМП и 
П е Э М П .  П е р е с ч е т  и з м е р е н н ы х  з н а ч е н и й  п о т е н ц и а л а  в н а п р я 
ж е н н о с т ь  з а г р я з н я ю щ е г о  электрического п о л я  производился в 
с о о т в е т с т в и и  с м а с ш т а б о м  м о д е л и  1 : 50 ООО.

П р и  а н а л и з е  п о л у ч е н н ы х  д а н н ы х  в ы я в л я ю т с я  с п е ц и ф и ч е с к и е  
о с о б е н н о с т и  р а с п р е д е л е н и я  з н а ч е н и й  н а п р я ж е н н о с т и  П Э М П  и 
ПеЭМП на исследуемой акватории. Воздействие двух гальвано- 
электрических источников ПЭМП приводит к  формированию хо
рошо в ы р а ж е н н ы х  з о н  повышенных з н а ч е н и й  н а п р я ж е н н о с т и ,  
н е п о с р е д с т в е н н о  п р и л е г а ю щ и х  к с а м и м  и с т о ч н и к а м  (рис. 1) и

Рис. 1. Распределение напряженности гальваноэлектрнческого поля на ак 
ватории Выборгского залива, сформированного двумя источниками: 1 —  

цинк; 2 — медь (S  =  5 % )
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характеризующихся значениями до 20 мкВ/м. Между тем боль* 
шинство морских животных со специальными органами электро
рецепции чувствительны к изменению напряженности поля (по
рядка единиц мкВ/м). В таких случаях значительная часть ак
ватории становится дискомфортной для жизнедеятельности элек- 
трочувствительных морских организмов.

Следует также отметить, что эксперименты проводились в 
воде повышенной солености, где градиенты напряженности 
уменьшены вследствие повышенных значений электрической про
водимости воды. Понятно, что вблизи побережья гальваыоэлек- 
трическое влияние будет усиливаться вследствие распреснения 
морских вод береговым стоком.

При увеличении количества источников и их вида картина 
распределения напряженности значительно усложняется и за 
висит от расположения источников на береговой кромке. В .ч аст
ности, при воздействии на акваторию трех источников исчезает 
«привязка» к источникам и возникают зоны повышенных зна
чений напряженности («пятна загрязнения») на открытой ак
ватории залива, существенно удаленной от источников и берего
вой кромки (рис. 2).

Рис. 2. Распределение напряженности гальваноэлектрического поля на ак
ватории Выборгского залива, сформированного тремя источниками: 1 — 

свинец; 2 —  цинк; 3 —  медь (5  =  5 %0)



Изучение электромагнитного загрязнения прибрежных вод 
вследствие утечек переменных электромагнитных полей 
(ПеЭМП) проводилось с учетом возможности проявления так 
называемого редокс-кинетического эффекта. Его сущность, как 
известно (например [6]), состоит в частичном выпрямлении пе
ременного тока, проходящего через двойной электрический слон. 
Однако применительно к двойным слоям в зонах контакта ме
т а л л — морская вода этот эффект изучался преимущественно 
теоретически [4]. С целью оценки его роли в ЭМ загрязнении 
прибрежных вод при утечках ПеЭМП различных частот нами

Рис. 3. Изменчивость постоянной составляющей поля при утечках 
переменного тока (Дф/фэ —  относительное изменение потенциала ис

точника; j  —  плотность тока, мА/мм2).
^— 200 кГц, 2 — 100, 3— 20, 4— 5, 5— 2, 5— 1 кГц

была выполнена серия специальных экспериментов. Установле
но (рис. 3), что величина выпрямленной части переменного тока 
прямо пропорциональна плотности тока через поверхность кон
такта металл — морская вода и обратно пропорциональна ча
стоте тока. Тем самым при прочих равных условиях роль редок- 
сокииетического эффекта в загрязнении биологически значимы
ми электромагнитными полями возрастает именно на низких 
частотах утечек электрического тока, в том числе на промыш
ленной частоте 50 Гц.

Изучение совокупного действия гальваноэлектрических 
ПЭМП и утечек переменного тока на частоте 50 Гц через гидро
технические конструкции на модели Выборгского залива пока
зало, что уровень ЭМ загрязнения возрастает в этом случае в
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2— 10 раз и зависит от плотности тока утечек. При этом также 
изменяется распределение электрического поля на акватории.

Таким образом, выполненные эксперименты подтверждают 
существенную роль техногенных источников ПЭМП и ПеЭМП в 
электромагнитном загрязнении прибрежных вод с созданием 
крайне дискомфортных условий для жизнедеятельности электро- 
чувствительных животных, обитающих в этих водах.
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УДК 550.388.2

И. А. СТЕПАНЮК, В. Ф. ПСАЛОМЩИКОВ (РГГМ И )

Э Л Е К Т Р О М А Г Н И Т Н Ы Е  К Н Ч  В А Р И А Ц И И ,  Н А Б Л Ю Д А Е М Ы Е  

П Р И  П Р О Х О Ж Д Е Н И И  Ц И К Л О Н О В  Н А Д  М О Р Е М

В ранее опубликованных сообщениях [1— 3] отмечался эф
фект возбуждения электромагнитных вариаций в крайне низко
частотном диапазоне (КНЧ) циклональными образованиями в 
нижней атмосфере. В [2] описан физический механизм возбуж
дения, связанный с распространением волновых возмущений из 
области фронтальных разделов циклона к ионосфере и после
дующим преобразованием в электромагнитные вариации, захва
тываемые волноводом Земля — ионосфера и распространяющие
ся в направлении наклона оси циклона. Этот механизм не яв
ляется единственным. В работе [4] показано, что в штормовых 
зонах при движении циклона над морем возбуждение вариаций 
происходит в ионизированной среде приводного слоя вследст
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вие взаимодействия ветра с взволнованной поверхностью моря. 
При этом генерируется амплитудно-модулированный сигнал, не
сущая частота которого содержит основную моду резонатора 
Земля — ионосфера. В работе [5] рассматривается дополнитель
ный источник КНЧ вариаций в морских циклонах, связанный 
с конвективной облачностью, перемещающийся над проводящей 
поверхностью. В этом случае формируется излучающая систе
ма, включающая облако и его электромагнитное отображение 
в слое воды, с соответствующей вертикальной диаграммой на
правленности. Эти дополнительные источники и механизмы воз
буждения, характерные для морских циклонов, могут приводить 
к существенному возрастанию суммарного сигнала в КНЧ диа
пазоне, способного быть зарегистрированным на больших рас
стояниях и соответственно способного рассматриваться как 
специфический электромагнитный предвестник приближения 
шторма.

Проведенный нами в последние годы цикл натурных экспе
риментов в различных географических регионах (побережье Б а 
ренцева, Балтийского и Японского морей) с регистрацией КНЧ 
вариаций позволил установить, что электромагнитные КНЧ в а 
риации, связанные с циклонами, обладают рядом характерных 
свойств. При регистрации магнитного компонента сигналов в 
широкой полосе частот (0,5— 30 Гц) с выделением огибающей 
(детектированием) по мере приближения циклона Я  с типичной 
системой теплого и холодного фронтов к пункту измерений Р 
(рис. 1) наблюдается общее возрастание энергии вариаций 
(14 ч 30 м и н — 15 ч 30 мин, 11.04) по сравнению с фоновым 
значением (11 ч 00 мин— 12 ч 00 мин, 11.04) в условиях ма
лоградиентного поля. При этом на общий квазимонотонный рост 
в большинстве случаев накладывается периодическая изменчи
вость в диапазоне характерных периодов 5— 20 мин (20 ч 
30 мин — 21 ч 30 мин, 11.04 и 03 ч 00 мин — 04 ч 00 мин, 12.04), 
связанная, по нашим данным, с внутренними гравитационными 
волнами ( В Г В ) ,  зарождающимися в области фронтальных раз
делов.

Регистрация КНЧ вариаций без выделения огибающей в по
лосе частот 0,5— 100 Гц с подавлением промышленных помех 
режекторными фильтрами позволила выявить внутреннюю 
структуру вариаций. Запись в условиях «спокойной» атмосфе
ры (рис. 2 а )  демонстрирует типичную картину КНЧ фона. При 
приближении к пункту измерений Р (п. Дальние Зеленцы Б а 
ренцева моря) развитого циклона Н (рис. 2 б) с системой фрон
тальных разделов наблюдается существенное возрастание ам
плитуды КНЧ вариаций (рис. 2 в ) ,  при этом обработка запи
сей на Э ВМ  позволяет выявить в оценках спектров мощности
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Рис. 1. Фрагмент последовательной регистрации электро
магнитных вариаций в- КНЧ диапазоне (огибаю щ ая), 
возбуж даемых циклоном, проходящим над' акваторией 
Балтийского моря; пункт регистрации Р  —  Ленинград

ская область



■ I T

1 нул

Рис. 2. Характер сигналов, возбуж даемых мор
ским циклоном над Баренцевым морем; пункт 
регистрации Р  —  п. Дальние Зеленцы; запись вы

полнена без выделения огибающей



наличие четко выраженной энергбнесущей полосы частот (рис. 
3 ) ,  включающей основную моду резонатора Земля — ионосфера.

Отмеченный циклон явился первым из серии циклонов, фор
мировавшихся в районе Норвежского и Гренландского морей и 
перемещавшихся преимущественно в восточном направлении. 
Наблюдения КНЧ вариаций производились в течение всех б су-

Рис. 3. Внутренняя структура КНЧ вариаций, возбуж даемых мор
ским циклоном над Баренцевым морем

ток движения этой серии. Можно отметить, что в общем случае 
амплитуды вариаций в энергонесущей полосе частот коррели
руют с расстояниями до центров приближающихся циклонов, а 
также связаны с взаимным расположением пункта измерений 
и системы фронтальных разделов. Максимальный уровень был 
зарегистрирован в заключительной фазе прохождения серии. 
Ширина энергонесущей полосы спектра варьирует в пределах 
до 50% , причем ее сужение характерно для больших расстоя
ний между пунктом измерений и приближающимся циклоном 
(500 км). Однако в любых ситуациях полоса захватывает от
меченную основную моду резонатора.

Эффект возбуждения электромагнитных КНЧ вариаций цик- 
лональными образованиями в нижней атмосфере с учетом вы
явленных характерных свойств может рассматриваться наряду 
с грозовой деятельностью как постоянно существующий источ-
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Мик «подкачки» энергии в глобальное электромагнитное полё 
резонатора Земля — ионосфера. Кроме того, дальнее распрост
ранение вариаций в направлении движения циклона (до 500— 
1000 км) с очевидностью свидетельствует о том, что они являют
ся специфическими предвестниками ухудшения погоды. Извест
ные для наземных организмов, в том числе и для человека, ка
налы восприятия и анализа электромагнитных КНЧ вариаций 
[6] позволяют предполагать, что выявленный эффект исполь
зуется в живой природе для прогноза опасных гидрометеороло
гических ситуаций и формирования защитного поведения [1]. 
Выполненные нами специальные нейрофизиологические экспе
рименты на морских животных литоральной зоны [7] подтверж
дают наличие у них механизма восприятия и анализа обнару
женных предвестников, а также защитное поведение при моде
лировании этих предвестников в лабораторных условиях [8].
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